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Kurzfassung
Die für die Zukunft zu erwartende Abnahme der polaren Meereisbedeckung hat zahlreiche ver-
schiedene Einflüsse auf die Atmosphäre, wie zum Beispiel eine starke Temperaturzunahme der
bodennahen Luftschichten überhalb neuer eisfreier Flächen. Diese Arbeit untersucht die atmo-
sphärischen Reaktionen auf saisonal stark reduzierte polare Meereisflächen. Besonderes Inter-
esse gilt den dynamischen Vorgängen der Stratosphäre. Hier zu wurden anhand des allgemei-
nen Atmosphären-Zirkulations-Modell ECHAM4.L39(DLR)/CHEM/ATTILA zwei Zeitschei-
benexperimente erstellt. Beide Zeitscheibensimulationen wurden über einen 20-jährigen Zyklus
integriert: Eine Simulation wird mit den atmosphärischen Bedingungen des Jahres 2000 und den
SSTs (engl.: Sea Surface Temperature) von 1995-2004 durchgeführt und ein weiteres mit mit
den gleichen atmosphärischen Bedingungen aber geänderten SSTs und einer Meereisbedeckung
aus dem Jahresmittel von 2089-2099. Die gleichzeitige Modifizierung des arktischen wie antark-
tischen Meereises erlaubt eine hemisphärischen Gegenüberstellung. Dies hat den Vorteil, dass
geringe stratosphärische Signale mit möglichen statistischen Unsicherheiten dennoch aufgrund
von Analogien in der Nord- und Südhemisphäre nicht vernachlässigt und untersucht werden
können.
Durch den Vergleich beider Zeitscheibenexperimente taten sich bei der Betrachtung globaler
saisonaler Mittel in der Stratosphäre jeweils nur in hohen Breiten während der Wintermonate
statistisch signifikante Unterschiede in der Temperatur und Ozonkonzentration hervor. Die ge-
genläufigen Reaktionen zwischen der Temperatur und der Ozonkonzentration lassen einen dyna-
misch angetriebenen Prozess vermuten. Eine nähere Untersuchung der polaren Temperaturano-
malie ergaben hemisphärische Analogien in der atmosphärischen Response. Unteranderem sind
die größten Temperaturänderungen in Phasen der stärksten Wellenanregen zu beobachten. Wei-
tere Analysen des meridionalen Wärmeflusses zeigten wesentliche Ähnlichkeiten zu der Struk-
tur der polaren Temperaturanomalien. Parallel zu den stärksten Änderungen im meridionalen
Wärmfluss wurden die größten Unterschiede der planetaren Wellenamplituden zwischen beiden
Simulationen festgestellt. Diese Hinweise auf einen dynamischen Response werden mit Hil-
fe der für beide Zeitscheibenexperimente durchgeführten Korrelationen von stratosphärischen
Temperaturen und meridionalen Wärmeflüssen aus dem Tropopausenbereich überprüft. Es zeigt
sich in den Monaten großer atmosphärische Reaktionen ein linearer Zusammenhang der An-
omalien des meridionalen Wärmeflusses und der darauf folgenden polaren, stratosphärischen
Temperaturänderungen.
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Kapitel 1
Einleitung
Spätestens seit der Veröffentlichung des vierten IPCC (Intergovernmental Panel on Climate
Change) Berichtes im Jahre 2007 (IPCC, 2007) ist es wissenschaftlich erwiesen, dass der Kli-
mawandel nicht alleine auf natürliche Vorgänge in der Atmosphäre, in den Ozeanen oder auf
der Erdoberfläche zurückzuführen, sondern ein vom Menschen angetriebener Prozess ist. Dem-
nach ist in der wissenschaftlichen Gemeinschaft allgemein anerkannt, daß der in den letzten 100
Jahren beobachtete Anstieg der troposphärischen Temperaturen zum Beispiel vorwiegend auf
die antrophogene Erhöhung der Treibhausgaskonzentrationen zurückzuführen ist. Im vorange-
gangenen Jahrhundert nahm die bodennahe Temperatur im globalen Durchschnitt etwa um 0.74
K zu (IPCC, 2007). Besonders für die arktische Region wurde ein überdurchschnittlich starker
Temperaturanstieg festgestellt. Aus Langzeitmessungen wurden für das 20. Jahrhundert regio-
nale Temperaturzunahmen von mehr als 2 K in der Nordpolarregion ermittelt (IPCC, 2007).
Das Klima der Polarregionen ist offensichtlich im besonderen Maße einem Wandel unterworfen.
Im Zusammenhang mit den lokal unterschiedlichen Temperaturänderungen, konnte in den letz-
ten Dekaden speziell für die Nordhemisphäre ein dramatischer Rückgang der Meereisdicke und
Seeeisverteilung festgestellt werden (Comiso, 2003). Anhand von Satellitenmessungen lässt sich
kontinuierlich andauernder Rüchgang der arktischen Eisflächen ableiten. Insbesondere während
der Sommermonate ist dies gut zu beobachten (Lemke et al., 2007). Große Teile des Nordpolar-
meeres sind eisfrei und eröffnen so neue schiffbare Zonen (Eyring et al., 2005).
Neben den Messdaten konnte mithilfe von numerischen Klimasimulationsstudien außerordent-
liche jahreszeitliche Schwankungen der nordpolaren Meereisbedeckung bestätigt werden. Ursa-
che ist die durch ansteigende Treibhausgaskonzentrationen erhöhte Temperatur in hohen Breiten
am Erdboden (Zhang and Walsh, 2006) Klimaprojektionen des vierten IPPC Berichtes zufolge
erwartet man bereits im Verlauf des 21. Jh. einen eisfreien arktischen Ozean während der Som-
mermonate. In Abhängigkeit des jeweiligen Szenarios kann dies auch schon in den kommenden
Dekaden eintreten (Holland et al., 2006). Das weitere Abtauen der arktischen Eiskappe wird
möglicherweise schneller als prognostiziert voran schreiten. Ein Ensemble von Klimamodel-
len des IPCC konnte den aus Beobachtungsdaten gewonnenen Trend der arktische Meereisbe-
deckung aus den letzten Dekanden reproduzieren, jedoch wurde der Rückgang der Eisflächen
größtenteils unterschätzt (Stroeve et al., 2007). Aufgrund großer Schwankungen in Darstellung
arktischer Oberflächentemperaturen einzelner Klimamodelle wurde beispielsweise das Ausmaß
des verstärkten Klimawandels der Nordpolarregion stark diskutiert (Serreze and Francis, 2006).
Zahlreiche Studien verwenden Atmosphären-Zirkulations-Modelle um die Effekte einer saisonal
eisfreien Arktis auf die darüber liegende Atmosphäre zu untersuchen. Die fest vorgeschriebenen
Bedingungen der Meereisbedeckung werden z. B. aus Simulationen oder Beobachtungen ge-
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2wonnen. Diese Daten können entweder als “realistische“ Randbedingungen eingesetzt (Alexan-
der et al., 2004; Singarayer et al., 2006; Bhatt et al., 2008), oder mit verstärkten Amplituden für
bestimmte Sensitivitätsstudien verwendet werden. Eine räumliche Modifizierung dieser Ampli-
tuden erlaubt eine Untersuchung lokaler Reaktionen der Atmosphäre. So konnte gezeigt werden,
dass starke Änderungen der Meereisbedeckung im atlantischen Sektor zu Änderungen der Nord-
atlantischen Oszillation führen (Magnusdottir et al., 2004; Deser et al., 2004).
Neben der Temperatur werden auch Änderungen der troposphärischen Zirkulationsmuster und
damit verbundenen geographischen Verteilung von Niederschlägen und der sogenannten “Storm-
Tracks“ als möglicherweise Ursache einer verringerten Meereisbedeckung diskutiert (Sewall
and Sloan, 2004; Singarayer et al., 2006; Gerdes, 2006; Seierstad and Bader, 2009).
Aufbau der Arbeit
Die in Zukunft zu erwartende Abnahme des Seeeises hat weitläufige Auswirkungen auf die At-
mosphäre. Ziel dieser Arbeit ist es, die Reaktionen der Atmosphäre auf eine reduzierte polare
Meereeisfläche zu untersuchen. Insbesondere sind die Reaktionen der dynamischen Prozesse der
unteren Stratosphäre von großem Interesse. Hierfür werden zwei Zeitscheibenexperimente simu-
liert, die sich in ihrer polaren Meereisverteilung wesentlich unterscheiden. Eine Refenzzeitschei-
bensimulation, die den aktuellen Klimazustand darstellt und eine weitere Zeitscheibensimulati-
on mit einer zukünftigen Meereisprojektion. Bisher wurden Meereis-Sensitivitätsstudien über-
wiegend für die Nordhemisphäre durchgeführt. Daher sind in der vorliegenden Arbeit gleich-
zeitig arktische wie antarktische Meereisoberflächen geändert worden. Das ermöglicht einen
hemisphärischern Vergleich. Der Vorteil besteht darin, dass die ohnehin meist schwachen strato-
sphärischen Signale durch Anologien auf der Nord- und Südhalbkugel besser zu erkennen sind.
Insbesondere die hohe Jahr-zu-Jahr Variabilität der Dynamik der Nordhemisphäre macht eine
Bewertung kleiner Änderungen hinsichtlich der statistischen Signifikanz schwierig.
Diese Arbeit beginnt mit einer kurzen Einführung des meteorologischen Hintergrundwissens.
Es folgen die Beschreibungen des verwendeten Klima-Chemie-Modells und der Konfiguration
der Zeitscheibenexperimente.
In den Ergebnissen wird zunächst ein Überblick der globalen atmosphärischen Reaktionen der
Temperatur, Ozonkonzentration und des Zonalwindes gegeben. Weitere Analysen konzentrieren
sich dann auf die polaren Regionen. Die dort festgestellten Temperaturanomalien werden hin-
sichtlich dynamischer Ursachen untersucht.
Abschließend werden die Ergenisse diskutiert und weiter führende Arbeiten zur Klärung unbe-
antworteter Fragen vorgeschlagen.
Kapitel 2
Grundlagen
2.1 Klimabegriff
Der Klimabegriff im alltäglichen Gebrauch ist eher unspezifisch und nicht sehr stark abgegrenzt.
Aus diesem Grund ist es sinnvoll, im Rahmen dieser Arbeit kurz die Definition des Klimas zu
rekapitulieren. Einer freien Übersetzung des IPCC (IPCC, 2007) zufolge wird das Klima im
allgemeinen Sinne als das “durchschnittliche Wetter” verstanden. Strenger genommen ist es die
statistische Beschreibung der mittleren Abweichungen der relevanten Größen über einen Zeit-
raum, der von Monaten bis hin zu Jahrtausenden reichen kann. Als typischen Zeitraum werden
von der WMO (World Meteorological Organisation) 30 Jahre vorgeschlagen. Relevante Größen
sind oftmals Oberflächenvariablen wie zum Beispiel Temperatur, Niederschlag und Wind.
Maßgeblicher Antrieb unseres Klimas ist die von der Sonne ausgehende und auf die Erde einfal-
lende Strahlung. So kann auch schon die natürliche Variabilität der solaren Einstrahlung (z.B. der
11 jährige Sonnenzyklus) das Klima beeinflussen (Drew Shindell et al., 1999). Die sich in der
Atmosphäre befindlichen sogenannten Treibhausgase, z.B. Kohlenstoffdioxid (CO2), Distick-
stoffmonoxid (N2O), Methan (CH4) und Wasserdampf (H2O), absorbieren von der Erdoberfläche
kommende langwellige Wärmestrahlung und geben ebenfalls wieder langwellige Wärmestrah-
lung an ihre Umgebung ab. Der auf die Erde gerichtete Anteil erwärmt zusätzlich zu der solaren
Einstrahlung die Erdoberfläche. Dieser Prozess wird oft auch als natürlicher Treibhauseffekt be-
zeichnet, da ohne Treibhausgase die global gemittelte Oberflächentemperatur anstelle von 288
K (15◦C) etwa nur 255 K (-18◦C) betragen würde.
2.2 Klimawandel
Im Zuge der weltweiten Industrialisierung (beginnend 2. Hälfte d. 18. Jh.) erfolgte ein bis heute
anhaltender und weiterhin stetiger Anstieg der Treibhausgaskonzentration in der Atmosphäre.
Insbesondere durch die Verbrennung fossiler Energieträger wird CO2 freigesetzt. Dadurch wird
der natürliche Treibhauseffekt durch den Menschen verstärkt und führt zu geänderten physi-
kalischen, dynamischen und chemischen Eigenschaften der Atmosphäre, die wesentlich unser
Klima beeinflussen können.
So zeigt die Analyse der aus Beobachtungsdaten berechtnete Trend der letzten Dekaden eine glo-
bale Erwärmung der unteren und mittleren Troposphäre und eine globale Temperaturabnahme
der unteren Stratosphäre (Randel et al., 2009). Für die zukünftigen Dekaden können Klimapro-
jektionen ein Fortbestehen dieser Tendenzen bestätigen (WMO, 2007).
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In der geopraphischen Verteilung sind im Besonderen in den Polargebieten große Temperatur-
änderungen festzustellen. Beipeilsweise wurden in Langzeitmessungen für das 20. Jahrhundert
regionale Temperaturzunahmen von mehr als 2 K in der Nordpolarregion ermittelt (IPCC, 2007).
Aufgrund dieser starken Erwärmung ist ein besonders rascher Rückgang der polaren Meerei-
bedeckung zu beobachten. Dadurch vollzieht sich ein extremer Wandel der Bodenalbedo, von
einer zuvor hellen Eisflächen, die einen Großteil der einfallenden solaren Strahlung reflektieren
konnte, hinzu einer verhältnismäßig dunklen Wasseroberfläche, die im Vergleich dazu viel kurz-
wellige Strahlung absorbiert. Abgesehen dieser lokalen, physikalischen Prozesse, tragen eine
Vielzahl weiterer, teilweise auch noch nicht so gut verstandener, Rückkopplingsmechanismen
zum polaren Klimawandel bei. Möglicherweise kann eine starke Reduzierung des Meereisflä-
chen einen Einfluss auf den globalen meridionalen Temperaturgradienten haben und somit eine
Änderung der Zonalwinde (Gl.2.1) bewirken. Die Arbeit von Singarayer et al. (2006) zeigt zum
Beispiel hinsichtlich arktischer Eisanomalien Änderungen in der geographischen Verteilung der
Stormtracks.
Weitere durch den Klimawandel verursachte globale Veränderungen konnten im Zusammen-
hang mit ansteigenden Meeresoberflächentemperaturen (Sea Surface Temperature, kurz SST)
eine Zunahme der Wellenaktivität in der Atmosphäre nachgewiesen werden (Butchart et al.,
2006; Deckert and Dameris, 2008; Garny, 2010). Durch Änderungen der SSTs ist ein verstärkter
Transport von Wellenenergie in die Stratosphäre registriert worden. Dieser zusätzliche Energie-
eintrag in der mittleren Atmosphäre kann die Dynamik stark beeinflussen (siehe Abschnitt 2.4).
Die sogenannte Brewer-Dobson-Zirkulation (BDZ) ist ein meridionaler, beide Hemisphären um-
fassender Luftmassentransport, welcher durch großskalige planetare Wellen aus den mittleren
Breiten angetrieben wird. Im Zuge der ansteigenden SSTs erwartet man eine Verstärkung der
BDZ. Eine Möglichkeit dies zu untersuchen ist die Analyse der meridionalen Wärmeflüsse, die
ein Maß für die transportierte Wellenenergie darstellen. Bei einer höheren planetaren Wellenak-
tivität ist mit einer Zunahme im meridionalen Wärmefluss zu rechnen. Entsprechendes gilt für
eine niedrigere Wellenaktivität.
Neben Treibhausgasen wurden Anfang der 1930er Jahre verstärkt Fluorkohlenwasserstoffe (kurz
FCKWs) in die Atmosphäre emittiert. Durch ihre lange chemische Lebensdauer und das in ihnen
enthaltene Chlor (Cl2) haben sie eine große Ozon zerstörende Wirkung. Dies führte zu einer star-
ken Ausdünnung der Ozonschicht. Infolge des Montrealerer Protokolls 1987 wurden FCKWs
verboten. Hinsichtlich der nun abnehmenden Konzentration der Ozon zerstörenden Substanzen
konnten Messungen und Klimasimulationen Tendenzen einer beginnende Erholung der Ozon-
schicht für das Ende des 20. Jh. feststellen (WMO, 2011). Daher ist es äußerst interessant die
stratosphärischen, klimatologischen Vorgänge während des Jahrhundertwechsels, insbesondere
der Zeitraum um das Jahr 2000, zu untersuchen.
2.3 Struktur der Atmosphäre
Eine Unterteilung der Atmosphäre kann anhand des vertikalen Temperaturverlaufs vorgenom-
men werden. In der unteren Atmosphäre, der Troposphäre, finden alle Wettervorgänge statt. Sie
schließt mit der Tropopause ab. Die Höhe der Tropopause ist abhängig von der geographischen
Breite, an den Polen liegt sie bei etwa 9 km und am Äquator bei etwa 17 km.
Die Temperatur der Troposphäre nimmt nach oben hin ab und an ihrem Oberrand fallen die
Werte unter -50◦C. In der sich anschließenden Stratosphäre nimmt die Temperatur mit der Höhe
wieder zu, bis sie am oberen Rand, der Stratopause, bei etwa 50 km, Werte um 0◦C erreicht. Die
positive Temperaturzunahme innerhalb der Stratosphäre ist durch das hier vorhandene Ozon zu
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erklären. Ozon absorbiert ultraviolette Strahlung der Sonne und wandelt sie in Wärmestrahlung
um (siehe Abschnitt 2.6).
Zusätzlich zur vertikalen Temperaturverteilung ist wegen der unterschiedlich intensiv einfallen-
den Solarstrahlung eine Breitenabhängigkeit zu beachten.
Prinzipiell ist die troposphärische Temperaturverteilung bezogen auf den Äquator symmetrisch.
Die höchsten Temperaturen sind im Bereich der Tropen zu finden und nehmen zu hohen Breiten
hin ab. Im Jahresgang verschiebt sie das Maximum in die jeweilige Sommerhemisphäre.
In der Stratosphäre wird die Temperatur im Wesentlichen durch die Ozonkonzentration be-
einflusst. Durch die Brewer-Dobson-Zirkulation (siehe Abschnitt 2.4) erfolgt ein meridionaler
Ozontransport von den Tropen hin zum Sommerpol. Dadurch ist der Bereich der tropischen un-
teren Stratosphäre verhältnismäßig kalt (ca. 200 K) und die Temperatur nimmt in Richtung Pol
der Sommerhemisphäre zu. Die stratosphärische Winterhemisphäre ist durch den dort vorherr-
schenden Polarwirbel geprägt. Dieser isoliert gewissermaßen die winterlichen polaren Luftmas-
sen. Wegen der hier fehlenden solaren Einstrahlung können somit die Temperaturen der polaren
unteren Stratosphäre sehr stark bis unterhalb 195 K abkühlen.
Das troposphärische Zirkulationssystem besteht aus mehreren Zellen. Prominente Beispiele sind
die in den Tropen und Subtropen befindliche Hadley Zelle mit den bekannten Passatwinden oder
in den mittleren Breiten die Ferrel Zelle mit den dort bestehenden Westwinden.
Die Windsysteme in der Stratosphäre werden wesentlich durch die breitenabhängige solare
Heizrate, thermische Ausstrahlung und dynamische Prozesse (z. B. planetare Wellen siehe Ab-
schnitt 2.4) bestimmt. Es besteht ein heimsphärischer Unterschied, da zwischen der Nord- und
Südhalbkugel, wie nachfolgend erläutert wird, ein großer Unterschied in der Dynamik besteht.
Der meridionale Temperaturgradient der Stratosphäre ist stark abhängig von der solaren Ein-
strahlung und der thermischen Ausstrahlung. Diese wiederum sind entscheident durch die Jah-
reszeit geprägt. Der thermischen Windbeziehung (Gl. 2.1) zur Folge sind daher in der mittleren
Atmosphäre im Sommer überwiegend Ost- und im Winter Westwinde zu beobachten.
Aufgrund der oberen Begrenzung des in dieser Arbeit verwendeten Modells lassen sich aus-
schließlich die Troposhäre und die Stratosphäre bis in eine Höhe von 30 km untersuchen. Grund-
sätzlich ist die Stratosphäre wegen ihres nach obenhin positiven Temperaturgradienten stabil ge-
schichtet. Der vertikale Luftmassenaustausch innerhalb der Stratosphäre ist relativ gering. Den-
noch ist die Stratosphäre keine isolierte Schicht und kann mit der darunterligenden Troposphäre
wechselwirken. Beide Atmosphärenschichten sind über dynamische Prozesse gekoppelt.
2.4 Dynamik der Atmosphäre
Der globale Transport von Luftmassen wird grundlegend durch die mit der Atmosphäre wech-
selwirkende solare Strahlung angetrieben. So ist am Äquator auf Grund der steiler einfallenden
Sonneneinstrahlung die Erwärmung größer als an den Polen. Dies führt zu großräumigen Dru-
ckunterschieden zwischen hohen und niederen Breiten, die durch Winde ausgeglichen werden.
Zusätzlich wird dieser meridionale Luftmassentransport anhand der aus der Erdrotation resul-
tierenden Corioliskraft in Flussrichtung nach rechts abgelenkt und es bilden sich großskalige
zonale Windsysteme aus. In der Troposphäre sind die zuvor genannten Passatwinde ein bekann-
tes Beispiel für einen solchen Zonalwind.
Eine mathematische Beschreibung des Zonalwindes kann mithilfe der thermischen Windbezie-
hung (Gl. 2.1) formuliert werden.
vt =
R
f
(∂ 〈T 〉
∂x
)
Z (2.1)
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mit vt := Thermischer Wind zonale Komponente
R := allg. spezifische Gaskonstante
f := Coriolisparameter
∂/∂x := Ableitung in meridionaler Richtung
〈T 〉 := vertikales Temperaturmittel
Z := log. Differenz zweier Druckniveaus
Wie aus Gleichung (2.1) hervorgeht, ist die Stärke und Richtung des Zonalwindes vom meridio-
nalen Temperaturgradienten abhängig. Mögliche Änderungen im Zonalwind sind daher wahr-
scheinlich auf einen geänderten, meridionalen Temperaturgradienten zurückzuführen.
Neben den Windsystemen haben atmosphärische Wellen einen großen Einfluss auf die Dyna-
mik. Es handelt sich hierbei um periodische Bewegungen der Atmosphäre. Diese können in
unterschiedliche Typen und Klassen unterteilt werden.
Hinsichtlich klimatologischer Zeitskalen nehmen planetare Wellen eine wichtige Rolle ein. Wie
ihr Name schon andeutet, handelt es sich hierbei um Wellen mit sehr großer räumlicher Aus-
dehnung. Ihre Wellenlängen betragen mehrere tausend Kilometer und können eine ganze He-
misphäre umspannen. Planetare Wellen entstehen durch Störungen im Strömungsfeld der groß-
skaligen Luftmassenbewegungen. Diese können orographisch (z.B. große Gebirgsketten) oder
thermisch (verschiedene Wärmekapazitäten von Land- und Seemassen) bedingt sein. Weitere
Auslöser können kleinskalige Störungen, wie außertropische Zyklone oder ein Vulkanausbruch
darstellen. In den mittleren Breiten wird die größte Wellenaktivität beobachtet. Infolge der unter-
schiedlichen hemisphärischen Land/Seeverteilung ist sie auf der Nordhemisphäre häufiger und
verstärkt festzustellen als in der Südhemisphäre.
Die Diagnose atmosphärischer Wellen kann z. B. durch eine Fourieranalyse (siehe Anhang) des
Geopotentialfeldes erfolgen. In diesem Fall wird das Geopotentialfeld in ein diskretes Spektrum
von Wellen mit verschiedener Wellenzahl und Frequenz zerlegt. Werden bei der Analyse zum
Beispiel nur Wellen mit der zonalen Wellenzahl 1 berücksichtigt, so spricht man von der Welle
1. Analog gilt dies auch für höhere Wellenzahlen.
Planetare Wellen breiten sich nicht nur in horizontaler Richtung, sondern auch in vertikaler Rich-
tung aus. So können unter Umständen Wellen, die in der Troposphäre generiert wurden, weit in
die Stratosphäre und darüber hinaus propagieren, bis sie schließlich brechen und ihre Energie an
den Grundstrom abgeben. Gemäß dem Charney-Drazin-Kriterium ist es stationären planetaren
Wellenstörungen möglich, sich vertikal auszubreiten, wenn gemäßigte Westwinde überwiegen
(Charney and Drazin, 1961). In der Stratosphäre sind im wesentlichen Wellen mit kleiner Wel-
lenzahl, insbesondere Welle1 und Welle2, gut zu beobachten. Bei Ostwinden oder zu starken
Westwinden werden die Wellen gedämpft und können sich nicht weiter vertikal ausbreiten. So
ist in der Stratosphäre überwiegend auf der Winterhemisphäre eine verstärkte Wellenaktivität
festzustellen. Ursache sind die dort vorherrschenden Westwinde. Im Gegensatz dazu setzen sich
in der Sommerstratosphäre Ostwinde wieder durch und erschweren so eine vertikale Ausbrei-
tung planetarer Wellen. Die Wechselwirkung der vertikal ausbreitenden großskaliegen, plane-
taren Wellen mit dem Grundstrom in der mittleren Atmosphäre ist maßgeblicher Antrieb der
Brewer-Dobson-Zirkulation (kurz BDZ). Die in der stratosphärischen Winterhemisphäre bre-
chenden planetaren Wellen geben einen Impuls in Richtung des jeweiligen Winterpols ab. Dies
wirkt wie eine Art “Staubsauger” auf Luftmassen in niederen Breiten. Die BDZ beschreibt eine
großskalige, meridionale Zirkulation der Stratosphären: Aufsteigen in den Tropen, Transport in
höhere Breiten und Absinken am Winterpol.
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2.5 Polwärtiger Wärmefluss
Wie Eliassen und Palm bereits 1961 zeigen konnten, wechselwirken planetare Wellen mit den
großen Luftmassenströmungen der Atmosphäre (Eliassen and Palm, 1961). Schlüsselvariable
der zugrundeliegenden Theorie ist der nach ihnen benannte Eliassen-Palm-Fluss-Vektor F (kurz
EP-Vektor). Da der EP-Vektor eine breitenkreisgemittelte Größe ist, liegt er in einer meridiona-
len Ebene. Seine Richtung zeigt den Fluss der Wellenenergie an und die Komponenten enthalten
das Zonalmittel des Wärmeflusses v′T ′ und das des Impulsflusses v′u′. Der meridionale Wärme-
fluss v′T ′ ist proportional zur vertikal (Gl. 2.4) und v′u′ ist proportional zur meridionalen (Gl.
2.3) Komponete des EP-Vektors. Es kann gezeigt werden, dass die Divergenz des EP-Vektors
verhältnisgleich zu der Änderung des Zonalwindes im Breitenkreismittel ist.
F = jFy +kFz (2.2)
Fy = −ρ0u′v′ (2.3)
Fz = −ρ0 f0Rv′T ′/(N2H) (2.4)
mit R := allg. spezifische Gaskonstante
ρ0 := Dicht in einer vorgegebenen Höhe
f0 := konstanter Coriolisparameter
N := Brunt-Väisälä Frequenz
H := vorgegebene Höhe
Oftmals wird die Wellenenergie planetarer Wellen mit Hilfe des meridionalen Wärmeflusse an-
gegeben. v′T ′ setzt sich aus einem stationären und einem transienten Anteil zusammen. Die
stationäre Komponente berechnet sich aus dem zonalen Mittel der täglichen zonalen Abwei-
chungen des Monatsmittels des Produktes von Zonalwind und Temperatur. Der transiente Anteil
ergibt sich aus dem Zonalmittel der täglichen Abweichungen vom Monatsmittelwert des Pro-
duktes aus Zonalwind und Temperatur. Daher ist der meridionale Wärmefluss alleine, nur ein
indirektes Maß planetarer Wellenaktivität.
Neben der Interaktion mit dem Zonalwind, nehmen Wellen auch Einfluss auf die Temperatur
in der Atmosphäre. Beispielsweise beschreibt eine von Newman et al. (2001) veröffentlichte
Methode eine Bewertung der Reaktionen der polaren stratosphärischen Temperaturen auf die in
mittleren Breiten auftretende atmosphärische Wellenaktivität.
Es wurde festgestellt, dass die über etwa einen Zeitraum von zwei Monate gemittelten Tages-
werte des zonal gemittelten Wärmestromes v′T ′ (jeweils auf beiden Hemisphären) während des
Mitt- bis Spätwinters hohe Korrelationen mit denen der gemittelten Temperaturen der polaren
Stratosphäre während des Spätwinters aufweisen. Speziell wurden aus Satellitendaten für die
Nordhemisphäre Mittelwerte der Temperatur von 1. bis 15. März für ein Höhenniveau von 50
hPa und ein Breitenmittel von 60◦N bis 90◦N mit den Mittelwerten des zonal gemittelten Wär-
meflusses von 15. Januar bis 28. Februar für ein Höhenniveau von 100 hPa und einem Breiten-
mittel von 40◦N bis 80◦N verglichen. Es zeigt sich ein linearer Zusammenhang von v′T ′ und
der darauf folgenden Temperatur der unteren Stratosphäre. Auf vorangegangene hohe Zahlen-
werte der Wärmeflüsse folgten hohe Werte der polaren Stratosphärentemperatur. Entsprechend
folgten auf zuvor geringe v′T ′ niedrige Temperaturen (siehe Abb. 2.1). Damit konnten Newman
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und Kollegen zeigen, dass im Winter der aus Reanalysen gewonnenene meridionale Wärme-
fluss Ursache für darauf folgende Temperaturänderungen in der unteren mittleren Atmosphäre
sind. In nachfolgenden Arbeiten haben sich folgende Konfigurationen der Newmann Korrela-
tion etabliert: Im Nordwinter korreliert man das Mittel von Januar-Februar von v′T ′ auf 100
hPa und einem Breitenmittel von 40◦ bis 80◦ mit den in 30 Tagen folgenden Temperatur auf 30
hPaund einem Breitenmittel von 60◦ bis 90◦ für das Mittel Februar-März. Im Südwinter wird
mit den analogen Breitenmitteln und den entsprechenden Höhenniveaus das Mittel für v′T ′ von
Juni-August und für die Temperatur von August-September verwendet.
(a) NH (b) SH
Abbildung 2.1: Vergleich der Korrelation nach Newman.schwarz: Beobachtungen, gelb: entsprechend für den
Beobachtungszeitraum transiente Simualtion mit MA-ECHAM CHEM 1990 run, grün: entsprechende transiente
Simulation mit E39C (Austin et al., 2003)
2.6 Stratosphärisches Ozon
Ozon ist ein weiteres wichtiges, klimarelevantes Gas. Durch photochemische Prozesse reichert
es sich in der Stratosphäre an und bildet dort die vor schädlicher UV-Strahlung schützende Oz-
onschicht. Abgesehen von chemischen Prozessen, ist die stratosphärische Ozonkonzentration
abhängig von der Dynamik. Die Betrachtung von Ozon bietet daher Hinweise Abläufe in der
Atmosphäre in dynamische oder chemische Kategorien einzuordnen.
Die Grundlage der stratosphärischen Ozonchemie bildet der sogenannte Chapman-Zyklus (Chap-
man, 1930). Er beschreibt die Bildung und den Abbau von Ozon. Die gemessenen stratosphä-
rischen Ozonkonzentrationen lassen sich nicht alleine durch den Chapman-Zyklus erklären, da
dessen Abbaureaktionen zu langsam verlaufen und man so zu hohe Konzentrationen berechnen
würde. Für eine realistischere Betrachtung müssen bei den ozonzerstörenden Reaktionen tempe-
raturabhängige katalytische Prozesse beachtet werden. Niedrige Temperaturen führen zu einer
langsameren und entsprechend hohe Temperaturen zu einer schnelleren Ozonzerstörung.
In den Polargebieten spielen zusätzlich weitere sogenannte heterogene Reaktionen eine wichti-
ge Rolle. Während der Wintermonate kühlen die Luftmassen über den Polkappen sehr stark ab.
Bei einer Temperatur unterhalb von etwa 195 K (-78◦C) können sich polare Stratosphärenwol-
ken bilden. Auf deren Wolkenteilchenoberfläche laufen dann heterogene Reaktionen ab. Dabei
werden Moleküle freigesetzt (z. B. ClO), die im Folgenden zum Ozonabbau maßgeblich beitra-
gen. Gleichzeitig werden in den Wolkenpartikeln Moleküle gebunden, die durch Sedimentati-
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on aus bestimmten Atmosphärenschichten nach unten verfrachtet werden. Oftmals können dies
oxidierte Stickstoffverbindungen sein (z. B. HNO3), die Ozon abbauende Stoffe in inaktive Ver-
bindungen zurückführen. Diese soeben besprochenen besonderen Prozesse während des Winters
können unter Umständen den chemischen Hintergrund der Stratosphäre in soweit verändert, dass
es im Frühjahr, mit aufgehender Sonne, zu einer verstärkten Ozonzerstörung kommt und Phäno-
mene wie das Ozonloch entstehen. Eine genauere Beschreibung der heterogenen Ozonchemie
der Stratosphäre ist in Dameris et al. (2007) nach zu lesen.
Zusätzlich wird die Ozonkonzentration durch dynamische Prozesse beeinflusst. In der unteren
Stratosphäre ist die chemische Lebensdauer von Ozon relativ groß. Aus diesem Grund spielen
hier Transportprozesse eine wichtige Rolle. Das in der tropischen Stratosphäre gebildete Ozon
wird durch die BDZ in Richtung des jeweiligen Winterpols transportiert. Dies führt zu einer
ungleichen Ozonverteilung hinsicht der geographischen Breite. So befinden nach einem starken
winterlichen Transport die größten Ozonmengen in der jeweiligen Polarregion der Frühlingshe-
misphäre und nicht in den Tropen.
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Kapitel 3
Modellbeschreibung
Die für diese Arbeit zur Verfügung gestellten Daten wurden mithilfe des gekoppelten Klima-
Chemie-Modells ECHAM4.L39(DLR)/CHEM/ATTILA (kurz E39C-A) erstellt. Hierbei handelt
es sich um eine 39-Schichten-Modifizierung des globalen atmosphärischen Zirkulationsmodells
ECHAM4, welches mit dem Chemiemodul CHEM gekoppelt ist und in dem das Lagrange’sche
Transportschema ATTILA verwendet wird. Im Folgenden werden diese einzelnen Elemente kurz
beschrieben.
3.1 ECHAM4
ECHAM wurde als 3-dimensionales Zirkulationsmodell am Meteorologischen Institut der Uni-
versität Hamburg und in Kooperation mit dem Max-Planck-Institut für Meteorologie entwickelt.
Die Grundlagen des Modells beruhen auf dem spektralen Wettervorhersagemodell des European
Center of Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF, HAMburger Version). Grundlegende
Änderungen mussten vorgenommen werden, um das Vorhersagemodell für Klimarechnungen
anwenden zu können. ECHAM4 (Roeckner et al., 1996) ist die vierte weiterentwickelte Version
und wurde für die Erstellung der Daten der vorliegenden Arbeit verwendet.
Das Modell basiert auf den sogenannten "primitiven Gleichungen". Diese nichtlinearen Diffe-
rentialgleichugen ermöglichen unter Zuhilfenahme prognostischer Variablen wie Vorticity, Di-
vergenz, Temperatur, Logarithmus des Bodendrucks, spezifische Feuchte und flüssiges oder ge-
frorenes Wolkenwasser, eine Beschreibung der klimatologischen, physikalischen Transportpro-
zesse der Atmosphäre. Diese Gleichungen beinhalten die Impulserhaltung, gegeben durch die
Navier-Stokes-Gleichung (Gl. 3.1), die thermische Energiegleichung (Gl. 3.2) und die Massen-
erhaltung, in Form der Kontinuitätsgleichung (Gl. 3.3).
ρ d~vdt = −2ω ×ρ~v−∇p−ρ∇φ +~FR (3.1)
ρ dTdt =
1
cp
∇ ·~v− Q
cp
(3.2)
dρ
dt = −ρ∇ ·~v (3.3)
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mit ρ := Dichte
~v := dreidimensionaler Geschwindigkeitsvektor in x-, y- und z-Richtung
t := Zeit
ω := Winkelgeschwindigkeit der Erde
p := Druck
φ := Geopotential
T := Temperatur
cp := spezifische Wärmekapazität bei p konst.
Q := diabatische Erwärmung
Die zeitliche Integration wird mit dem semi-impliziten Leap-Frog-Verfahren durchgeführt. Es
sind Zeitschritte von 15-40 Minuten möglich. In der vorliegenden Arbeit wird ein Zeitschritt von
30 Minuten verwendet.
Vertikal wird in ECHAM ein hybrid σ -p-Koordinatensystem verwendet, welches in Oberflä-
chennähe geländefolgend ist und mit zunehmender Höher stetig in Druckkoordinaten übergeht.
Im Basismodell wird die Atmosphäre in 19 nicht-äquidistante Schichten unterteilt. Die abschlie-
ßende oberste Modellschicht ist um 10hPa (entspricht ca. 30km) zentriert, womit man sich in et-
wa in der mittleren Stratosphäre befindet. Horizontal erfolgt die Berechnung der prognostischen
Variablen über die Entwicklung in Reihen von Kugelfunktionen. Diese Reihen werden je nach
gewünschter Auflösung bei einer bestimmten Großwellenzahl abgebrochen. Für die Modellda-
ten wurde nach der 30. Wellenzahl abgebrochen, was modellintern mit T30 bezeichnet wird. T30
entspricht einer horizontalen Auflösung von circa 6◦ im Ortsraum. Wasserdampf, Wolkenwas-
ser, Tracer diabatische Prozesse sowie alle nicht-linearen Terme werden mittels Fast-Fourier-
und einer Legendre-Transformation vom Spektralraum in den Gitterpunktsraum übergeführt.
Das entsprechende Gauß’sche Gitter verfügt für T30 in zonaler, wie meridionaler Richtung über
eine Auflösung von etwa 3.75◦. Soeben genannte Transformation wird ausgeführt, um zum einen
den hohen Rechenaufwand der nicht-linearen Gleichungen im Spektralraum zu vermeiden und
zum anderen das Gibbs′sche Pha¨nomen zu umgehen, welches bei großen horizontalen Gradien-
ten auftritt.
In ECHAM4 ist es notwendig, die unteren Randbedingungen anzugeben, wie zum Beispiel
Land-Meer-Verteilung, Orographie, Meeresoberflächentemperatur, Meereisbedeckung, Bodenal-
bedo, Vegetationsbedeckung und Rauhigkeitslänge. Kleinskalige Prozesse unterhalb der Auflö-
sungsgrenze müssen parametrisiert werden. Das Modell enthält Parametriesierungen für Strah-
lung, Wolken- und Niederschlagsabbildung, Konvektion, horizontale wie vertikale Diffusion und
Prozesse an Landoberflächen.
3.2 ECHAM4.L39
Die vom DLR weiterentwickelte Version ECHAM4.L39 besitzt nun gegenüber dem Basismo-
dell eine höhere vertikale Auflösung. An Stelle der Einteilung in 19 Schichten, erfolgt diese
nun in 39 Schichten. Der obere Modellrand ist wiederum um 10hPa zentriert. Vorteil gegenüber
der ursprünglichen Modellversion ist eine verbesserte vertikale Auflösung der Tropopausenregi-
on von etwa 2km auf 700m. Dadurch ist eine realistischere Darstellung der Prozesse zwischen
Troposphäre und Stratosphäre möglich. Insbesondere die planetare Wellenaktivität kann in der
unteren und mittleren Stratosphäre wirklichkeitsnäher simuliert werden. Ferner zeigt die Ar-
beit von Land et al. (1999), dass die DLR Version gegenüber dem Standardmodell verbesserte
Transporteigenschaften und eine geringere numerische Diffusion aufzeigt.
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3.3 CHEM
CHEM ist ein komplexes dreidimensionales Chemiemodul und wurde am Max-Planck-Institut
für Chemie in Mainz aus einem zweidimensionalen Chemietransportmodell entwickelt (Brühl
and Crutzen, 1993; Steil et al., 1998 ). Es ist so konzipiert, dass es an ein Zirkulationsmodell wie
ECHAM angekoppelt werden kann. Eine Vielzahl von Spurenstoffen mit unterschiedlichsten
Lebensdauern können berücksichtigt werden. Trotz des verwendeten Zeitschritts von 30 Minu-
ten ist eine Auflösung von schnell ablaufenden chemischen Reaktionen möglich. Dies geschieht
anhand des sogenannten Familienkonzeptes. Das Familienkonzept fasst Spurenstoffe mit ähnli-
chen chemischen Eigenschaften zu Stoffgruppen zusammen. Anstelle die zeitliche Entwicklung
jeder einzelnen Substanz individuell zu betrachten, wird nun lediglich die betreffende Stoff-
gruppe, auch oft als Familie bezeichnet, als einzelne Größe im Modell behandelt. Anschließend
kann bei Bedarf die Neuverteilung der Konzentrationen der Spurenstoffe durch chemische In-
tegration ermittelt werden. Beispielsweise können mittels nur 12 Stoffgruppen bzw. -familien
107 Gasphasenreaktionen innerhalb 37 unterschiedlicher chemischer Spezies berechnet werden.
Dieses Konzept macht das Chemiemodul numerisch sehr effizient und erlaubt Simulationen im
klimatologisch relevanten Rahmen durchzuführen. Neben der Umverteilung der Konzentratio-
nen berücktsichtigt CHEM auch Wechselwirkungen zwischen Dynamik und Chemie, z. B. über
Rückkopplungsprozesse mit dem Strahlungshaushalt. Eine schematische Darstellung dieser Pro-
zesse ist in der folgenden Abbildung 3.3 zu sehen.
NO  -Emissionen [TgN/a]
Boden: 33 Luftverkehr: 0.6
Blitze: 5.4 ± 0.1
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Abbildung 3.1: Vereinfachte Darstellung der Dynamik-Chemie-Wechselwirkung in ECHAM4.L39(DLR)/CHEM
(Hein et al., 2001)
3.4 ATTILA
ATTILA (Atmospheric Tracer Transport In a LAngrangian Model) ist ein rein lagrange’sches
Transportmodell für passive Spurenstoffe, welches hier anstelle des standardmäßig verwendeten
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semi-lagrang’schen Transportmodells benutzt wird. Vorteil gegenüber Euler’schen Modellen ist
die absolute Massenerhaltung. Die Luftpakete sind numerisch nicht-diffusiv, da sich nicht die
Konzentrationen selber, sondern die Position der Konzentration verändert, d.h. nur der Ort der
Luftpakete ändert sich. Für die verwendete räumliche Auflösung T30 und 39 Schichten wird die
Modellatmosphäre in 29 ∗ 36(= 373248) Luftpackete gleicher Masse untergliedert. Eine detai-
lierte Beschreibung des lagrange’schen Transportschemas ATTILA findet man bei (Reithmeier
and Sausen, 2002).
3.5 Klimasimulationstypen
Klimasimulationen können grundsätzlich als transiente oder sogenannte Zeitscheibenexperi-
mente ausgeführt werden. In transienten Simulationsläufen wird das Klimamodell für einen
bestimmten Zeitraum (z.B für die Jahre von 1850-2100) mit sich kontinuierlich anpassenden
Randbedingungen betrieben. Beispielsweise kann die Konzentration von anthropogen emittier-
ten Treibhausgasen immer wieder angeglichen werden. Bei Zeitscheibenexperimenten hingegen
werden die Randbedingungen innerhalb des Jahres (intra-annual) variiert, aber bleiben zwischen
jedem simulierten Jahr (inter-annual) unverändert. Dadurch ist die Beschreibung eines Jahres-
ganges möglich, jedoch oszillieren die modellierten Jahre um einen Gleichgewichtszustand. Der
Vorteil dieser Methode besteht darin, dass bei einer hinreichend großen Anzahl von gerechneten
Modelljahren eine statistisch belastbare Aussage getroffen werden kann.
R2000 bezeichnet in dieser Arbeit ein Zeitscheibenexperiment, welches den Zustand der Atmo-
sphäre aus dem Jahre 2000 beschreibt. Eine genauere Beschreibung folgt später.
3.6 Modellvalidierung
Die Validierung von Klima-Chemie-Modellen (engl.: chemistry-climate-model, kurz CCM) er-
folgt oftmals durch den Vergleich mit Reanalysedaten. Reanalysedaten werden auf der Grund-
lage von Messungen mit Hilfe von Datenassimilationsverfahren erstellt. Viel verwendete Re-
analysedatenbanken sind z. B. ERA-40 von ECMWF oder NCEP/NCAR Reanalysis (National
Centers for Enviromental Prediction/National Center for Atmospheric Research). Weitere aus-
führliche Informationen zu den jeweiligen Datenassimilationsverfahren sind unter anderem in
Uppala et al. (2005) für ERA-40 und Kanamitsu et al. (2002), Kalnay et al. (1996) und Saha
et al. (2010) für NCEP/NCAR zu finden.
E39C-A ist ein vielfach getestetes und bewährtes CCM. So war es auch Bestandteil der inter-
nationalen Validierungs- und Vergleichskampagne SPARC CCMVal et al. (2010). In SPARC
CCMVal wurden mehrere Ensemble von transienten Klimasimulationen hochleistungsstarker
Klima-Chemie-Modelle untersucht. Eine ausführliche Diskussion der Fähigkeiten speziell für
E39C-A ist in Stenke et al., 2009 nach zu lesen.
Die polar gemittelte Temperatur ist insbesondere während der Winter- und Frühlingsmonate ein
wichtiger Indikator hinsichtlich dynamischer und chemischer Abläufe in der Atmosphäre. Die in
SPARC CCMVal et al. (2010) untersuchten polaren Temperaturabweichungen der Winter- und
Frühjahrmittel (Abb. 3.2) zeigen für das Modell E39C-A besonders in der Südhemisphäre große
Unterschiede zu ERA-40-Reanalysedaten. Prinzipiell werden die antarktischen Temperaturen
durch das Modell wesentlich unterschätzt. So betragen z. B. im klimatologischen Mittel die Tem-
peraturabweichungen von E39C-A- zu ERA-40-Daten auf einer Höhe von 30 hPa, während des
Monatsmittels Juni-Juli-August etwa -3 K und im Monatsmittel September-Oktober-November
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Abbildung 3.2: Klimatologisches Mittel der Temperaturabweichungen für 60◦N - 90◦N (obere Abbildungen) und
60◦S - 90◦S (untere Abbildungen) für Winter (links) und Frühling (rechts). Abweichungen wurden relativ zu
ERA-40 Reanalysedaten von 1980-1999 berechnet. Graue Bereiche bezeichnen auf einer Student-t-Verteilung
basierende 95% Konfidenzinterval für das 20-jährige Mittel der ERA-40 Reanalysedaten.
Abbildung 3.3: Korrelation nach Newman et al. (2001). Schwarz: NCEP/NCAR Reanalysedaten, blau:
REF1-Szenario (1960-1999) E39C, rot: REF1-Szenario (1960-2004) E39C-A, Stenke et al., 2009
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schon etwa -10 K. Die nordpolaren stratosphärischen Temperaturen des Modells liegen meist in
der statistischen Streuung der Vergleichsdaten. Lediglich im Winter weichen die modellierten
Temperaturen, beginnend in einer Höhe von etwa 30 hPa, wesentlich von den Reanalysedaten
ab. Auf der Südhemisphäre werden die polaren Temperaturen systematisch unterschätzt. Hin-
tergrund könnte eine im Modell zu stabile, südpolare Winteratmosphäre sein. Dies wird mögli-
cherweise durch eine zu geringe Wellenaktivität während der Wintermonate verursacht.
Die Abbildung 3.3 zeigt eine nach Newman et al. (2001) durchgeführte Korrelation des Wärme-
flusses mit der Temperatur. Es werden für die Südhemisphäre Reanalysedaten von NCEP/NCAR
mit den entsprechenden Ergebnissen transienter Simulationen von E39C-A und dem Vorgänger-
modell E39C verglichen. Beide Modellversionen zeigen auf dem Niveau einer 95% statistischen
Signifikanz eine flachere Steigung der Korrelation. Das deutet daraufhin, dass die Reaktion der
Temperatur aufgrund von Änderungen in der Wellenaktivität unterschätzt werden. Die Ursachen
hierfür sind derzeit noch rein spekulativ und nicht eindeutig belegt. Dennoch ist es dem Modell
E39C-A prinzipiell möglich, den beobachteten Zusammenhang von Temperatur und v′T ′ darzu-
stellen.
Planetare Wellen haben einen großen Anteil an den dynamischen Prozessen der Atmosphäre und
beeinflussen stark unser Klima. Daher sollte ein gutes Modell in der Lage sein planetare Wel-
len zu reproduzieren. In den folgenden Abbildungen 3.4 werden, jeweils für Beobachtungs- und
E39C-A-Daten der Jahresgang, der Welle1-Amplitude dargestellt. Die Messdaten wurden von
Steven Pawson zur Verfügung gestellt und zeigen das zeitliche Mittel der Welle1-Amplitude von
Juli 1980 bis Juni 1997 auf einem Höhenniveau von 10 hPa und 60◦ Breite. Für die Darstellung
der Modelldaten wurde das klimatologische Mittel der Welle1-Amplituden aus dem Zeitschei-
benexperiment R2000 verwendet. Hierbei wurden für die Werte der Amplitude eine Breite von
60◦ und an Stelle des oberen Modellrandes in 10 hPa eine Höhe von 30 hPa ausgewählt.
Nimmt man bei einer groben Approximation an, dass das Verhältnis der Welle1-Amplitude zum
mittleren Geopotential im selben Höhenniveau gleich bleibt, so ist festzustellen, dass die maxi-
malen Amplituden des Modells auf beiden Hemisphären gut mit denen der Beobachtungsdaten
übereinstimmen. Darüberhinaus ist zu erkennen, dass E39C-A den mittleren Jahresganges der
Welle1-Amplitude, sowie dessen relative Abweichung, qualitativ gut reproduzieren kann. So
wird in der Nordhemisphäre das Plateau zwischen November und Anfang Januar sowie das ab-
solute Maximum während Januar und Februar hinsichtlich des Jahresganges der beobachteten
Wellenamplitude gut wiedergegeben.
In der Südhemisphäre scheinen im zeitlichen Mittel die größten Wellenamplituden der Welle1
durch das Modell nicht so lange andauernd und zeitlich verzögert dargestellt zu werden. In den
Beobachtungsdaten ist das südhemisphärische absolute Maximum von Anfang September bis
etwa Mitte Oktober zu sehen, wohingegen sich in der Referenzsimulation R2000 die größten
Amplituden in den November verlagern.
Diese später im Jahr einsetzende und nicht so lange andauernde Wellenaktivität der südlichen
Modellhemisphäre könnte einen stabilisierenden Effekt auf dynamische Prozesse der Antark-
tis im Winter haben. Die stabilere Winteratmosphäre der südpolaren Region steht wiederum
im Einklang mit den zuvor gezeigten polaren Temperaturabweichungen des SPARC CCMVal
Berichtes, obgleich dieser Vergleich kritisch zu bewerten ist, da hier eine transiente Simulati-
on einem Zeitscheibenexperiment gegenüberstehen. Beispielsweise werden in der vorliegenden
Zeitscheibensimulation besondere atmosphärische Ereignisse, wie die starken Vulkanausbrüche
El Chichon 1982 und Pinatubo 1991 nicht berücksichtigt. Prinzipiell jedoch lässt sich eine qua-
litative Aussage machen, da die Konfigurationen in R2000 im klimatologischen Mittel ähnlich
zu den gezeigten Analysen der Validierungskampagne sind.
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(a) Beobachtungen
(b) E39C-A
(c) Beobachtungen
(d) E39C-A
Abbildung 3.4: Vergleich Welle1 Beobachtungsdaten von Steven Pawson (10 hPa/60◦; blaue Line: Mittelwert;
Farbskala: Anzahl gemessener Events) mit R2000 (30 hPa/60◦; rote Linie: Mittelwert, rosa Fläche:
Standardabweichung)
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Kapitel 4
Modellsimulationen und Daten
Klima-Chemie-Modelle beschreiben auf mathematische, physikalische und chemische Weise
unser Wissen über klimasteuernde Prozesse. Es wird im Besonderen die Wechselwikung zwi-
schen dynamischen, physikalischen und chemischen Abläufen in der Atmosphäre untersucht.
In diesem Kapitel werden die Konfigurationen der jeweiligen Simulation erläutert. Es wurden
zwei Gleichgewichtssimulationen mit fesgehaltenen Randbedingungen, aber unterschiedlichen
Jahresgängen der SSTs und des Seeeises durchgeführt. Zum einen die Referenzzeitscheibensi-
mulation, die den Klimazustand des Jahres 2000 darstellt und zum anderen eine Zeitscheibensi-
mulation mit stark veränderter Meereisbedeckung. Mittels dieser beiden Simulationen wird die
Auswirkung der polaren Eiskappen auf dynamische Prozesse, vor allem die der Stratosphäre
untersucht.
Die für diese Arbeit erstellten Zeitscheibenexperimente wurden mit dem Klima-Chemie-Modell
E39C-A über einen zwanzigjährigen Zyklus mit fünfjährigem spin-up integriert. Spin-up ist die
Einschwingzeit des Modells, die benötigt wird, um eine ausgeglichene Verteilung von langle-
bigen Spurenstoffen und Wasserdampf zu erreichen. Sie trägt nicht zur Auswertung der Daten
bei.
4.1 R2000 Zeitscheibe
Das als Referenzsimulation durchgeführte Zeitscheibenexperiment R2000 beschreibt den Kli-
mazustand der letzten Dekade. Die Zahl 2000 trägt Rechnung dafür, dass die für den Simulati-
onslauf verwendeten Randbedingungen, sich auf Beobachtungsdaten aus dem Jahr 2000 stützen.
Dabei orientierte man sich im Falle der Konzentrationen der langlebigen Treibhausgase (CO2,
CH4, N2O) an den Werten des IPCC Reportes aus dem Jahre 2001 (IPCC, 2001). Die Konzen-
trationen der Ozon zerstörenden Substanzen werden dann aus dem WMO Scientific Assesment
of Ozone Depletion 2007 (Tabelle 5-8) entnommen. Die natürliche Variabilität der solaren Ein-
strahlung wurde nicht berücksichtigt, sondern auf einem konstanten Niveau gehalten. Da das
Modell E39C-A über keinen interaktiven Ozean verfügt, wurden die SSTs und die Meereis-
bedeckung separat berechnet und dann als untere Randbedingungen fest vorgegeben. Hierfür
wurde im Ozeanzirkulationsmodell HadGEM (Hadley Centre Global Environmental Model)
der durchschnittliche Jahresgang der SSTs aus den Jahren 1995 bis 2004 ermittelt. Eine Be-
schreibung von HadGEM ist unter anderem in Martin et al. (2006) und Johns et al. (2006) zu
finden.
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4.2 ICE2000 Zeitscheibe
Das zweite Zeitscheibenexperiment ICE2000 ist, vereinfacht ausgedrückt, eine Darstellung des
Klimazustandes des Jahres 2000 mit einer stark verringerten Ausdehnung der Seeeisflächen in
den Polarregionen. Abgesehen von den unteren Randbedingungen, wie SSTs und Meereisbe-
deckung sind die Konfigurationen in ICE2000 identisch zu denen des Referenzzeitscheibenex-
perimentes. Die SSTs und die Meereisbedeckung wurden wieder aus dem HadGEM Modell
gewonnen. Man behielt die gleichen Werte der SSTs aus der R2000 Simulation bei, modifizierte
jedoch die polare Meereisbedeckung. Anstelle der Seeeisflächen aus den Jahren 1995 bis 2004
wurde der mittlere Jahresgang für die Jahre 2089 bis 2098 berechnet und eingesetzt. Da die
Ausbreitung des Seeeises in ICE2000 geringer ausfällt, verglichen zu denen in der Referenzsi-
mulation, entstehen Lücken zwischen den Rändern der Eisflächen und den SST-Feldern. Diese
werden geschlossen durch die Interpolation von gegenwärtigen und zukünftigen Werten.
4.3 Meereisbedeckung
In der Referenzsimulation sind auf der Nordhemisphäre während der Wintermonate, Dezember-
Januar-Februar (kurz DJF) und während der Frühjahrsmonate, März-April-Mai (kurz MAM) die
Flächen des Seeeises am größten, sie bedecken den gesamten arktischen Ozean und große Tei-
le seiner Nebenmeere, wohingegen aber im Verlauf der Sommermonate das Eis kontinuierlich
zurückgeht und im Oktober sein Minimum erreicht und in etwa nur noch den Bereich des Nord-
polarmeeres erhalten bleibt. Ein deutlich anderes Bild zeigt sich in der ICE2000 Simulation. Hier
sind im Gegensatz zu R2000, bereits in den Winter- und Frühjahrsmonaten die an den arktischen
Ozean angrenzende Nebenmeere eisfrei, wie z.B. Beringsee oder die an den Nord-Ostpazifik an-
schließende See von Okhotsk. Während der Sommer- und Herbstmonate ist nahezu das gesamte
arktische Meereis abgeschmolzen. Eine polstereographische Darstellung der saisonalen Mittel
der nordpolaren Meereisbedeckung ist in Abb. 4.1 zu finden.
Verglichen zu der Arktis sind die Abweichungen der Meereisflächen zwischen beiden Simulati-
onsläufen in der südlichen Polarregion nicht ganz so extrem, da die dominierende Eismasse sich
auf dem antarktischen Kontinent befindet und nicht modifiziert wurde. Abbildung 4.2 zeigt je-
weils für beide Simulationen und deren Differenz saisonale Mittelwerte der Meereisbedeckung
der Antarktis. Für R2000 sowie ICE2000 kann man übereinstimmend feststellen, dass im Laufe
des Winters, Juni-Juli-August (kurz JJA), die Seeeisflächen der südlichen Polarregion am größ-
ten sind und ab dem Frühjahr, September-Oktober-November (kurz SON) und bis hin zu den
Sommermonaten (DJF) und Herbstmonaten (MAM) wieder abnehmen. Den Jahresgang könnte
man mit einem pulsierenden, um den antarktischen Kontinent gelegten Eisring beschreiben, der
innerhalb des Sommers annähernd verschwindet. Da der Unterschied zwischen ICE2000 und
R2000 bei einer großen Eisbedeckung stärker und bei einer niedrigen Eisbedeckung schwächer
sind, verhält sich der jahreszeitliche Fortgang der Differenz aus beiden Simulationen ähnlich zu
dem der Simulationen selbst.
Die nachfolgenden Abbildungen beschreiben den Jahresverlauf der klimatologisch gemittelten
polaren Meereisbedeckung. Abbildung 4.3(b) zeigt für die Nordhemisphäre Monatsmittelwer-
te der im Modell als Meereis definierten Anzahl von Gitterpunkten. Nebenstehende Abbildung
4.3(a) ist die äquivalente Darstellung für die Südhemisphäre. Die Anzahl der Gitterpunkte ist
ein indirektes Maß für die Größe der Eisflächen. Generell stellt man fest, dass die Ausdehnung
der Meereisflächen in R2000 das ganze Jahr über größer sind als in ICE2000. Wesentliche he-
misphärische Unterschiede kann man aber im zeitlichen Verlauf der Abweichungen zwischen
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Abbildung 4.1: 1. und 2. Spalte saisonale Mittel der nordpolaren Eisflächen. Rot: Eiseisfläche. 3. Spalte
Anomalie = ICE2000 - R2000, rote Flächen bezeichnen Eisabnahme
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Abbildung 4.2: 1. und 2. Spalte saisonale Mittel der südpolaren Eisflächen. Rot: Eisfläche. 3. Spalte Anomalie =
ICE2000 - R2000, rote Fläche bezeichnen Eisabnahme
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(a) SH (b) NH
Abbildung 4.3: Monatswerte der Anzahl der Gitterpunkte, die Eis definiert wurden von 90◦bis 60◦gemittelt. Rot
ICE2000, blau R2000, schwarz Anomalie = ICE2000 - R2000.
beiden Zeitscheibenexperimenten hinsichtlich ihrer Meereisbedeckung beobachten. Prinzipiell
folgt der Jahresgang der Meereisbedeckung mit etwa einem Monat Verzögerung dem der at-
mosphärischen, bodennahen Temperaturen. Dies hängt damit zusammen, dass der Ozean ein
physikalisch, trägeres System ist. Er reagiert auf Änderungen, wie im Winter eine abnehmende
solare Einstrahlung, wesentlich langsamer als die darüber liegende Atmosphäre.
24 4.3. MEEREISBEDECKUNG
Kapitel 5
Ergebnisse
In diesem Kapitel werden die Ergebnisse zusammengetragen. Es wird untersucht in wiefern der
aktuelle Zustand der Atmosphäre (insbesonders dynamische Prozesse) auf die zuvor beschrie-
bene, extrem geänderte polare Meereisbedeckung reagiert. Die atmosphärischen Veränderungen
werden auf mögliche Ursachen hin überprüft. Hierzu wird für die anschließenden Analysen je-
weils das 20-jährige klimatologische Mittel betrachtet, d.h. die in die Analyse einfließenden
Größen sind Durchschnittswerte aller in den Simulationen berechneten Jahre.
Um die Abweichungen des ICE2000 Simulationslaufes gegenüber denen des Referenzsimu-
lationslaufes deutlicher darzustellen, wird die Differenz der zu untersuchenden Variable aus
ICE2000 - R2000 genommen. Sind hierbei Zahlenwerte der Variable von ICE2000 größer als
die von R2000 spricht man von einer positiven Anomalie. Entsprechendes gilt für eine negative
Anomalie, die Zahlenwerte von ICE2000 sind dann im Vergleich zu R2000 kleiner.
In den nachfolgenden Abbildungen sind schraffierte Flächen bezogen auf einen statistischen
95% Student-T-Test (siehe Anhang) nicht signifikant.
5.1 Veränderungen in Bodennähe
Im folgenden Abschnitt werden die atmosphärischen Veränderungen aufgrund der geänderten
Randbedingungen beschrieben. Abbildung 5.1 zeigt das jahreszeitliche Mittel der arktischen,
bodennahen Temperaturanomalie auf 1000 hPa. Wie erwartet befinden sich die Temperaturan-
omalien in den Bereichen der größten Eisanomalie. Insbesondere sind im nord hemisphärischen
Winter (DJF) und Herbst (SON) sehr große positive Temperaturanomalien zu beobachten. So
erreichen die Temperaturabweichungen über den nordpolaren Nebenmeeren in den Monaten
DJF lokal Werte größer 17 K. Etwas geringere Werte sind während SON etwa im Zentrum des
Polarmeeres zu finden. Im Frühjahr (MAM) und Sommer (JJA) sind die Anomalien wesent-
lich kleiner. Speziell in den Monaten JJA ist die Ausdehnung der positiven Anomalie relativ
klein im Vergleich zu der der Eisanomalie. Die maximalen Werte bewegen sich hier um 1 K.
Hintergrund dieser verhältnismäßig starken Reaktion der bodennahen Temperaturen sind die
großen Unterschiede der unteren Randbedingungen, speziell der Meeresoberfächentemperatur.
Eisflächen werden im Modell auf einen konstanten Wert von 271.16 K gesetzt. Im Falle einer
Eisanomalie, wird anstelle des Temperaturwertes des Meereises die Meeresoberflächentempe-
ratur eingesetzt, die zuvor in HadGem berechnet wurden. Diese konnten sich frei entwickeln
und können wesentlich über dem Gefrierpunkt von Ozeanwasser liegen. Dadurch sind in den
Schichten nahe der Meeresoberfläche relativ große Temperaturunterschiede zwischen den bei-
den Simulationen festzustellen.
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(a) DJF (b) MAM
(c) JJA (d) SON
Abbildung 5.1: Saisonale Mittel der Temperaurdifferenz von ICE2000-R2000 in 1000 hPa auf der
Nordhemisphäre. Intervallschritt der Farbskala beträgt 1 K
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(a) DJF (b) MAM
(c) JJA (d) SON
Abbildung 5.2: Saisonale Mittel der Temperaurdifferenz von ICE2000-R2000 in 1000 hPa auf der
Südhemisphäre. Intervallschritt der Farbskala beträgt 0.25 K
28 5.1. VERÄNDERUNGEN IN BODENNÄHE
Die entsprechende Situation der südpolaren bodennahen Temperatur auf 1000 hPa ist in Abbil-
dung 5.2 dargestellt. Da der antarktische Kontinen größtenteils durch eine 3 km dicke Eisschicht
bedeckt ist, handelt es sich hier nur um eine Interpolation der Temperatur auf das Höhenniveau
von 1000 hPa. Ebenso ist die unterschiedliche Farbskala zu beachten.
Grundsätzlich verhält sich auf der Südhalbkugel der Jahregang der polaren Temperaturanomali-
en ähnlich zu dem der Arktis. Die die Änderungen in der bodennahen Temperatur sind während
des Winters (JJA) und Herbstes (MAM) größer als im Frühjahr (SON) und Sommer (DJF). So
liegen die maximalen Temperaturabweichungen in den Monaten JJA und MAM über 5 K und in
SON und DJF zwischen 2 und 3 K.
Das klimatologische Mittel der jährlichen Entwicklung der bodennahen, polaren Temperatu-
(a) NH (b) SH
Abbildung 5.3: zonal gemittelte Temperaturen in 1000hPa in Kelvin. Monatswerte von 90◦bis 60◦geograpischer
Breite gemittelt. Rot ICE2000, blau R2000, schwarz Anomalie = ICE2000 - R2000.
ren, jeweils von 90 ◦bis 60 ◦ Breite gemittelt, ist in Abbildung 5.3(a) für die Nordhemisphäre
und in 5.3(b) für die Südhemisphäre zu sehen. Trotz der hemisphärischen intra-annualen Unter-
schiede im zeitlichen Verlauf der polaren Eisanomalie, verhalten sich die Jahresgänge zwischen
Arktis und Antarktis der bodennahen Temperaturen der jeweiligen Simulationen und deren Dif-
ferenz analog. In den Wintermonaten weichen die Temperaturen beider Simulationsläufe stark
von einander ab, die größten Anomalien nordpolaren Temperaturen betragen bis zu 6.6 K, die
der südpolaren sind wesentlich geringer und erreichen nicht ganz 1.75 K. Hingegen in den Som-
mermonaten sind kaum Unterschiede zwischen den Simualtionen zu sehen. Vergleicht man die
Wintermonate beider Hemisphären, so stellt man fest, dass das Temperaturminmum auf der Süd-
halbkugel im jahreszeitlichen Verlauf erst im Spätwinter (August) erreicht wird. Dem gegenüber
sind auf der Nordhalbkugel die niedrigsten Temperaturen bereits im Mittwinter (Januar) zu fin-
den.
Hinsichtlich der arktischen Temperaturanomalie zeigten frühere Arbeiten vergleichbare Ergeb-
nisse. In Klimasimulationsexperimenten wurde nachgewiesen, dass in Phasen stark zurück ge-
hender arktische Eisflächen, die Zunahme der Bodentemperaturen besonders in den Wintermo-
naten stattfinden, obgleich im Sommer die Abnahme des Seeeises am gravierendsten ist (De-
ser et al., 2010). Die Werte der Temperaturanomalien der Arktis aus R2000 und ICE2000 sind
ähnlich zu Ergebnissen aus Singarayer et al. (2006). Dort wurde unter Anderem in transienten
Simulationsläufen die Differenz der dekadischen Mittel der arktischen Bodentemperaturen aus
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den Jahren 2090-99 und 2000-09 untersucht. Beispielsweise erreichte hier die Temperaturano-
malie im Januar Werte bis zu 7◦C. Laut den Ergebnissen von Deser et al. (2010) lässt sich in der
Nordhemisphäre das diametrale Verhalten der bodennahen Temperaturzunahme im Bezug auf
die Meereisanomalie aus den Änderungen der turbulenten Energieflüsse (sensibel und latent)
ableiten. Während des Winters ist der turbulente Energiefluss maximal, da die Lufttemperatur
im Verhältnis zur darunterliegenden Erdoberfläche am kühlsten ist. Dadurch entsteht ein großes
Potentialgefälle, welches ausgeglichen wird. Für die südpolare Region wurden bisher kaum ent-
sprechende Studien durchgeführt.
5.2 Response Global
Es ist in der Regel hilfreich, sich zunächst saisonale klimatologische Mittel zu betrachten. So
erhält man einen ersten Eindruck, welche grundlegende Bedeutung die stark geänderten unteren
Randbedingungen auf die Atmosphäre haben. Allgemein bezeichnet man die atmosphärischen
Auswirkungen/Reaktionen auf eine beliebige Störung, in diesem Fall extrem verringerte polare
Eisflächen, als Response. Anhand des Zonalmittels von Temperatur, Ozonverteilung und Zonal-
wind können die jeweiligen atmosphärischen Niveaus in Abhängigkeit von der Breite auf ihre
Unterschiede hin analysiert werden.
5.2.1 Globaler Temperaturresponse
Wie bereits in Absatz 5.1 veranschaulicht wurde, reagieren die polaren, bodennahen Wintertem-
peraturen äußerst stark auf eine verringerte Eisfläche. Nun ist es aber interessant, wie sich die
Temperaturen in der übrigen Atmosphäre, insbesondere der Stratosphäre, verändern.
In den anschließenden Abbildungen ist das Zonalmittel der globalen Temperaturverteilung für
beide Simulationsläufe und deren Anomalie wiedergegeben. Die Situation des saisonalen Mittels
DJF ist in Abb. 5.4(a) und für die Monate JJA in Abb. 5.4(a) abgebildet. Anhand dieser Darstel-
lungsweise lassen sich R2000 und ICE2000 augenscheinlich nicht von einander unterscheiden.
Erst durch die Betrachtung der Differenzmuster lassen sich Abweichungen ausmachen.
Der Durchschnitt der Monate DJF weist neben der durch die unteren Randbedingungen aufge-
prägten troposphärischen, signifikanten, positiven Anomalie nur noch eine sehr kleine sich in
der südlichen Stratosphäre befindliche signifikante, negative Differenz auf. Sie befindet sich in
einer Höhe von ungefähr 24 km, hat eine vertikale Erstreckung von einigen wenigen Kilometern
und eine Breite von 80◦ bis 90◦ Süd. Hier liegen die größten stratosphärischen Abnahmen bei
ca. -0.9 K. Der signifikante Bereich der unteren Atmosphäre befindetet sich etwa von 45◦ bis
90◦ Nord Breite und in eine Höhe von etwa 4 km. Die maximalen troposphärischen Werte lie-
gen zwischen 7 und 9 K . Alle weiteren “Temperatursignale“ in der Atmosphäre sind statistisch
nicht belastbar.
Die Struktur der Temperaturabweichungen des Monatsmittels JJA (Abb. 5.4(b)) ist von gleicher
Art wie in DJF (Abb. 5.4(a)). Die signifikanten Störungen in der Temperaturverteilung sind in
ihrer räumlichen Ausdehnung etwas größer aber erreichen nicht so hohe Zahlenwerte (für die
Stratosphäre liegen sie bei etwa 0.75 K). Zusätzlich zu der polaren, troposphärischen Anomalie
befindet sich in der unteren tropischen Troposphäre ein weiterer signifikanter, negativer Bereich.
Die statistisch relevanten Abweichungen der nördlichen Stratosphäre beginnen in ca. 17 km Hö-
he, umfassen eine Breite von etwa von 60◦ bis 70◦ Nord und setzen sich kontinuierlich bis zum
oberen Modellrand in 30 km durch. Ab einer Höhe von 24 km verbreitert sich dieser Bereich auf
die gesamte polare Stratosphäre.
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Das Differenzmuster der südpolaren, troposphärischen Temperaturen hat eine verhältnismäßig
große vertikale Ausdehnung. Charakteristisch sind zwei weit in die Trposphäre hineinreichende
Temperaturabweichungen. Ursache könnte die in Abschnitt 4.3 beschriebene pulsierende Eis-
anomalie sein. Signifikante Areale reichen bei 80◦S bis zu 8 km und bei 60◦S zu 6 km in die
Atmosphäre hinein. Die höchsten Werte liegen hier bei 1.8 K.
Der Temperaturresponse in der Übergangsmonaten MAM und SON ist abgesehen von den posit-
ven Anomalien in der unteren Troposphäre statistisch nicht relevant. Diese sind im Wesentlichen
durch die unteren Randbedingungen geprägt. Im Allgemeinen scheint die statistisch, signifikate,
stratosphärische Reaktion der Temperatur überwiegend in der Sommerhemisphäre statt zu fin-
den, wohingegen die der Troposphäre ausschließlich im Winter zu sehen sind. Der Vollständig-
keit halber befinden sich im Bildanhang zu obigen Darstellung äquivalente Abbildungen für die
Temperaturverteilung der Übergangsjahreszeiten. Sie werden aber in dieser Arbeit nicht weiter
besprochen.
(a) DJF
(b) JJA
Abbildung 5.4: zonal gemittelte Temperatur in Kelvin. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit Intervallschritt
von 5 K, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.25 K, schraffierte Flächen sind
insignifikant.
5.2.2 Globaler Ozonresponse
Ozon ist eine der wichtigsten Variablen der mittleren Atmosphäre. Hinsichtlich seiner photo-
chemischen Eigenschaften ist es für die Temperaturverteilung der Stratosphäre verantwortlich.
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Andererseits ist die Ozonchemie, im Besonderen die ozonzerstörenden Reaktionen, stark von
der Temperatur abhängig. Da die vorangegangenen Untersuchungen, zumindest im Sommer in
der polaren Stratosphäre signifikante Temperaturunterschiede zwischen R2000 und ICE2000
aufzeigten, liegt es nahe, sich die saisonalen Mittel der Ozonkonzentrationsverteilung für DJF
und JJA anzuschauen (Abbildung 5.5).
Anhand der vorliegenden Betrachtungsweise ist, wie zuvor, bei der Temperatur in erster Nähe-
(a) DJF
(b) JJA
Abbildung 5.5: Zonalmittel der Ozonkonzentration in ppm. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit
Intervallschritt von 0.2 ppm, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.01 ppm, schraffierte
Flächen sind insignifikant.t
rung unter beiden Simulationsläufen hinsichtlich ihrer Verteilung der Ozonkonzentration kein
offensichtlicher Unterschied auszumachen. In den Differenzbildern zeigen sich jedoch für die
entsprechende Sommerhemisphäre jeweils in der Stratosphäre signifikante positive Anomalien.
Im Monatsmittel JJA beträgt die größte, signifikante Zunahme der Ozonkonzentration etwa 2%.
Sie hat eine vertikale Ausdehnung von etwa 26 km Höhe bis hin zum oberen Modellrand und
horizontal erstreckt sie sich von einer geographischen Breite von 40◦ bis 90◦N. Die einzig sta-
tistisch relevante Abweichung des Ozongehaltes der antarktischen Stratosphäre während DJF ist
an der oberen Modellgrenze bei einer Breite von ca. 60◦S festzustellen. Sie hat vertikal eine Grö-
ßenordung von 2 km und ihre Maximalwerte betragen 0.03 ppm, was in etwa einer Zunahme von
1.3% entspricht. Da diese Anomalie verhältnismäßig klein ist und alle an den Modellbegrenzun-
gen simulierten Größen stark von den dort fest vorgeschriebenen Randbedingungen beeinflusst
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werden, ist eine Bewertung hinsichtlich einer statistisch belastbaren Aussage kritisch zu betrach-
ten. Die Monate MAM und SON sind im Hinblick auf den stratosphärischen Response im Ozon
insignifikant. Entsprechende Abbildungen für MAM und SON sind im Anhang zu finden.
5.2.3 Globaler Response Zonalwind
Im Zusammenhang mit der thermischen Windbeziehung (Gl. 2.1) erwartet man aufgrund der
relativ geringen Temperaturänderung in der Statosphäre tendenziell für den Zonalwind u keinen
großen atmosphärischen Response. Dennoch sind im Breitenkreismittel von u in den meisten
Jahreszeiten signifikante Anomaliemuster in der Tropo - wie Stratosphäre zu finden. Während
JJA (Abb. 5.6(b)) sind in der unteren Atmosphäre im Bereich der Tropen der Südhemisphäre so
wie in der gesamten Nordhemisphäre statistisch relevante im alternierenden Wechsel auftretende
positive und negative Zonalwindänderungen festzustellen. Sie haben eine Größenordnung von
etwa 1 m/s und können bis zu 18 km in die Atmosphäre hineinreichen. Dieses Differenzmuster
läßt eine Verschiebung der troposphärischen Windsysteme auf der Nordhalbkugel in ihrer geo-
graphischen Lage vermuten.
Äußerst prägnant ist die negative Anomalie im Winter auf der Südhalbkugel. Sie erstreckt sich
vertikal über die gesamte Modellatmosphäre und ist in etwa um den 60. südlichen Breitenkreis
zentriert. Minimalwerte liegen um -1.2 m/s. Diese starke atmosphärische Reaktion im Südwinter
ist im Bezug auf das Maximum der Eisanomalie in der Jahreszeit versetzt. Die größte Abnahme
der Meereisbedeckung geschieht in den Sommermonaten.
Im Monatsmittel MAM befindet sich im oberen Bereich der tropischen Troposphäre eine ne-
gative Windanomalie, wobei nur ein Teil der Nordhemisphäre statistisch relevante Änderungen
aufzeigt. Hier liegen die höchsten Werte bei etwa -1.5 m/s. Die nördlich daran anschließende
positive Anomalie reicht bis in eine Höhe von 16 km. Lediglich kleine Areale in 12 km Hö-
he und in Bodennähe sind signifikant. Die größte Windzunahme beträgt etwa 0.75 m/s. Dieses
Differenzmuster ist wahrscheinlich auf eine Modifizierung des nordhemisphärischen, troposphä-
rischen Westwindsystems zurückzuführen. Zum Beispiel ist auf der Nordhalbkugel eine leichte
nördliche Verschiebung des Westwindkerns der unteren Atmosphäre zu beobachten.
Das Mittel SON zeigt ebenfalls ausschließlich in der Troposphäre signifikante Änderungen im
Zonalwind. In Äquatornähe (ca. 10◦S) ist etwa auf 10 km Höhe eine statistisch relevante Zu-
nahme des Zonalwindes bis zu 1 m/s aus zu machen. In der Nordhemisphäre ist im Gebiet von
60◦N in der unteren Troposphäre ein weiterer signifikanter Bereich. Hier nimmt der Wind um
etwa 0.75 m/s ab.
Allgemein jedoch sind während der Übergangsmonate MAM (Abb.5.6(a)) und SON (Abb.5.6(c))
in der Stratosphäre keinerlei stastistisch charakteristische Abweichungen festzustellen.
Trotz der starken Eisanomalie im saisonalen Mittel DJF lassen sich hier auf einem 95% Signi-
fikanzniveau keine statistisch charaktische Abweichungen erkennen. Die entsprechende Abbil-
dung ist im Anhang zu finden.
Die troposphärischen Änderungen des Zonalwindes scheinen teilweise aus der Verlagerung der
Windsysteme der unteren Atmosphäre in ihrer geogeraphischen Lage zu resultieren. Dies steht
möglicherweise im Zusammenhang mit den Änderungen in den SSTs und dadurch geänder-
ten, meridionalen Temperaturgradienten. Die signifikante Windabnahme um 60◦N während JJA
könnte durch die Wechselwirkung mit planetaren Wellen verursacht worden sein, da man in die-
sen Breiten die größte Wellenaktivität erwartet. Dies könnte anhand meridionaler Wärmeflüße
untersucht werden.
Hinsichtlich des Jahresganges der Eisanomalie ist eine jahreszeitlich verschobene stratosphäri-
sche Reaktion des Zonalwindes zu vermuten. Nicht unmittelbar im Winter während der größten
KAPITEL 5. ERGEBNISSE 33
(a) MAM
(b) JJA
(c) SON
Abbildung 5.6: Zonaler Durchschnitt des Zonalwindes in m/s. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit
Intervallschritt von 5 m/s, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.25 m/s, schraffierte
Flächen sind insignifikant nach 95% Student-T-Test.
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Abnahme des polaren Meereises, sondern in den anderen Jahreszeiten und im Südwinter auch
statistisch nachweisbar, sind stratosphr¨ische Änderungen im Zonalwind zu sehen.
5.2.4 Fazit
In einem 1. Schritt der Untersuchungen wurden die saisonalen Mittelwerte von Temperatur,
Ozon und Zonalwind in beiden Simulationsläufen diskutiert. Die atmosphärischen Veränderun-
gen der Stratosphäre scheinen im Hinblick auf die extreme Abnahme des Seeeise verhältnismä-
ßig klein.
In der Troposphäre erfolgt hinsichtlich einer stark reduzierten Meereisbedeckung unmittelbar
während der Wintermonate eine signifikante Temperaturerhöhung der Polarregionen. Die Ab-
weichungen des Zonalwindes der unteren Atmosphäre sind im Hinblick auf die Meereisstörung
in der Jahreszeit verschoben. Dessen Anomaliemuster ist teilweise auf die Verschiebung der
Windsysteme in ihrere geographischen Lage zurückzuführen.
Temperatur und Ozon weisen in ihren stratosphärischen, statistisch bedeutsamen Responsemus-
tern korrespondierende Ergebnisse auf. So beschränken sich die soeben angesprochenen Abwei-
chungen zeitlich gesehen, jeweils entgegengesetzt zur Eisanomalie nur auf die Sommerhemi-
sphäre. Im Allgemeinen sind Ausdehnung und Beträge der Temperatur- und Ozonanomale auf
der Nordhalbkugel wesentlich größer (max. Temperaturabnahme -0.9 K und max Ozonzunahme
ca. 2%) als auf der Südhalbkugel (max. Temperaturabnahme ca. 0.75 K und max. Ozonzunahme
ca. 1.3%).
Weiter geht aus den Analysen hervor, dass die signifikante Temperaturzunahme der polaren
Stratosphäre einhergeht mit einer signifikanten Abnahme der Ozonkonzentration. Diese gegen-
läufigen Reaktionen in der Temperatur und der Ozonkonzentration lassen auf einen dynamisch
angetriebenen Prozess schließen, da im Strahlungsgleichgewicht (das sind atmosphärische Be-
dingungen, in denen die Dynamik vernachlässigt wird) und bei einem gleich bleibenden chemi-
schen Hintergrund (unveränderte Konzentrationsverteilung der Treibhausgase und ozonzerstö-
renden Substanzen) höhere Ozonkonzentrationen zu höheren Temperaturen führen.
Zusätzlich ergaben sich auf beiden Hemisphären großräumige Änderungen bei der Betrachtung
des Zonalwindes im Bereich des 60. Breitenkreises. Dieser Wandel in der Dynamik der Atmo-
sphäre könnte ein Indiz für eine veränderte planetare Wellenaktivität sein.
5.3 Analysen in der Polarregion
Aus den bisher untersuchten saisonalen, klimatologischen Mitteln lassen sich keine eindeutigen
Schlüsse hinsichtlich des atmospärischen Responses auf reduzierte, polare Seeeisflächen ziehen.
Jedoch weist die Stratosphäre im Laufe der Sommermonate schwache, signifikante “Signale“
auf. Um mögliche vertikale Wechselwirkungen zwischen Tropo- und Stratosphäre genauer zu
analysieren, werden nun im Besonderen die Polargebiete betrachtet und Jahresgänge klimatolo-
gischer Größen in Abhängigkeit von der Höhe überprüft.
5.3.1 Änderungen der polaren Temperaturen
Die nachfolgend in den Bildern 5.7 und 5.8 beschriebenen Differenzmuster beziehen sich auf
den zonalen Durchschnitt der polaren, von 60◦ bis 90◦ Breite gemittelten Temperatur. Es werden
Tageswerte im Jahresverlauf in Relation mit der Höhe aufgetragen.
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Temperaturanomalie Nordhemisphäre
Abbildung 5.7: Zonaler Durchschnitt der Temperauturdifferenz ICE2000-R2000 von 60◦N bis 90◦N Breite
gemittelt. Auf der Zeitachse ist jeweils die Monatsmittel markiert. Die Intervallschritte in der Farbskalar betragen
0.25 K.
In der Nordhemisphäre unterscheidet sich das Temperaturdifferenzmuster der Stratosphäre
wesentlich von dem der Troposphäre. Eine Trennung beider Atmosphärenschichten lässt sich
grob zwischen 8 und 10 km vornehmen. Die Temperaturen der unteren Atmosphäre sind stark
von den vorgegebenen Störungen der Meereisbedeckung geprägt. Mit Einsetzen der Eisanoma-
lie von ca. Mitte August bis einschließlich April treten die stärksten und gleichzeitig statistisch
nachweisbaren Abweichungen auf. Sie erreichen in unmittelbarer Bodennähe Werte von etwas
über 7 K und dehnen sich bis in eine Höhe von ca. 4 km aus. In den anderen Monaten ist das
Bild bezüglich der Reaktion der troposphärischen Temperatur indifferent, da sich trotz der von
einander divergierenden unteren Randbedingungen, d. h. eine stark abnehmende Eisfläche, die
bodennahen Temperaturen der beiden Simulationen kaum unterscheiden (vgl. Abb. 5.3(a)).
Obwohl signifikante Temperaturänderungen nur die untere und nicht die darüberliegende mitt-
lere und obere Troposphäre betreffen, zeichnen sich deutliche Effekte in der Stratosphäre ab.
So erfolgt von Ende Mai bis zum ca. zum Monatswechsel September-Oktober während einer
weitgehend geringen Meereisanomalie, eine relativ kleine Temperaturabnahme von bis zu 0.5
K. Zwischen Juli und August in einem Höhenniveau von 30 hPa bis 50 hPa ein statistisch si-
gnifikanter Bereich zu erkennen. Im Laufe des Augustes kann sich dieser kurzweilig bis in eine
Höhe von 100 hPa ausdehnen.
Im frühen Oktober kehrt sich die soeben beschriebene stratosphärische Abnahme wieder in eine
leichte Temperaturzunahme von einigen wenigen viertel Kelvin um und wird in der 2. Novem-
berhälfte beginnend, von einer starken negativen Anomalie gefolgt, die sich bis zum Jahresende
hin abschwächt. Die Temperatur kann hier zeitweise bis zu -4.5 K abnehmen. Die negative Ano-
malie in der 2. Novemberhälfte stellt hinsichtlich der statistischen Nachweisbarkeit ein weiteres
signifikates ”Signal” dar.
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Vom beginnenden Januar bis etwa Mitte April wird die gesamte Stratosphäre überwiegend von
einer positiven Temperaturanomalie dominiert, d. h. die Temperaturen im ICE2000 Simulati-
onslauf sind höher als in der Referenzsimulation R2000. Während Februar und März treten
aber zeitlich kurze negative Fluktuationen auf, die mit fortschreitender Zeit sich in ihrer ver-
tikalen Ausdehnung vergrößern. Ab etwa April setzt sich wieder eine positive Anomalie über
die gesamte mittlere Atmosphäre durch. Im Verlauf des Mais nehmen die Temperaturen in den
oberen Atmosphärenschichten der Stratosphäre wieder ab, bis am Monatesende eine negative
Temperaturanomalie überwiegt. Von Jahresbeginn bis einschließlich Mai bewegen sich sowohl
die größten positiven wie kleinsten negativen Differenzen in in einer Größenordnung von etwa
1.5 K bzw. -1.5 K.
Die dynamischen Prozesse der Stratosphäre sind insbesondere im Winter und Frühjahr aufgrund
einer dort vorherrschenden hohen planetaren Wellenaktivität sehr variabel. Daher sind die inter-
annualen Schwankungen der Temperatur relativ groß und klimatologisch, kennzeichnende Än-
derungen nur sehr schwer zu dedektieren. Dennoch sind statistisch relevante Bereiche der mitt-
leren Atmosphäre festzustellen.
Die Reaktionen der unteren und mittleren Atmosphäre scheinen offensichtlich nicht zeitgleich
statt zu finden. Zu Zeiten einer schwachen Meereisstörung sind in der Regel negative Tempera-
turanomalie zu beobachten.
Temperaturanomalie Südhemisphäre
Abbildung 5.8: Zonaler Durchschnitt der Temperauturdifferenz ICE2000-R2000 von 60◦ S bis 90◦ S Breite
gemittelt. Auf der Zeitachse ist jeweils die Monatsmittel markiert. Die Intervallschritte in der Farbskalar betragen
0.25 K.
Ähnlich wie in der Nordhemisphäre unterscheiden sich auf der Südhemisphäre die Struktu-
ren der Temperaturdifferenzen der jeweiligen atmosphärischen Schicht grundlegend von einan-
der.
Das troposphärische Muster ist wieder stark von den vorgegebenen Randbedingungen beein-
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flusst. Da die antarktischen “Störungen” der Eisflächen im Vergleich zu den arktischen wesent-
lich geringer sind, erreichen die positiven Anomalieamplituden der unteren Atmosphäre Werte
von etwa 2 K. Zeitlich analog zu den Unterschieden der Meereisbedeckung zwischen den Si-
mulationen, sind signifikante Zunahmen in den troposphärischen Temperaturen von April bis
Oktober auszumachen, die im Laufe des Novembers ausklingen (vgl. Abb. 5.3(a)). Im Kontrast
zum nordpolaren Gebiet breiten sich die bodennahen Störungen pulsartig in höher gelegene
Schichten der Atmosphäre aus und erreichen vereinzelt den unteren Rand der Stratosphäre. Dies
ist insbesondere im Juni und August festzustellen. Da in den soeben gennanten Monaten die
bodennahen Luftschichten relativ sensible auf Erwärmungen der SSTs reagieren (Deser et al.,
2010), könnten zeitliche maximale Reduzierungen der Meereisbedeckung (vgl. Abb. 4.3(a)) zu
einer verstärkten Temperaturzunahme führen.
Der Response der Stratosphäre ist das ganze Jahr über insignifikant. Dennoch ist, vergleichbar
zur Nordhemisphäre, ein deutliches Muster zuerkennen. Zwei große Temperaturabweichungen,
eine positive und eine negative, charaktersieren die stratosphärische Situation der Südpolarregi-
on. Die Extremwerte der Temperaturunterschiede unter den Simlationsläufen liegt etwas über 2
K. Sie sind jedoch nach einer statistischen Signifikanz von 95% nicht relevant.
Die positiven Abweichungen beginnen sich etwa im August von der oberen Modellbegrenzung
in die Atmosphäre auszudehnen. Binnen etwa eines Monats gelangt sie an die Begrenzung von
mittlerer und unterer Atmosphäre und dauern bist etwa einschließlich Oktober an.
Ende Oktober schlagen innerhalb von etwa 2 Wochen die positiven Werte in negative um. Die-
ser Vorzeichenwechsel hält etwa zwei Monate an und geht dann in ein kaum unterscheidbares
“Rauschen” über. Im Vergleich zur vorangegangenen Anomalie nimmt die vertikale Erstreckung
des Areals der Temperaturabnahme schon im Laufe von wenigen Wochen den gesamten Bereich
der Stratosphäre ein.
Während der Monate September-Oktober herrschen in der Referenzsimulation R2000 aufgrund
modellspezifischer Eigenschaften hinsichtlich der Dynamik, tendenziell winterliche Bedingun-
gen vor. Daher könnte eine mögliche Ursache für die Temperaturzunahme im beginnenden Früh-
jahr der ICE2000 Simulation eine zunehmende Wellenaktivität sein. Der Polarwirbel wird durch
eine größere Wellenaktivität stärker gestört, wodurch dann ein besseres Einmischen von wärme-
ren Luftmassen aus niedrigeren Breiten möglich ist.
Der Wechsel Temperaturzunahme zu Temperautabnahme im Laufe der Novembers lässt auf eine
zeitliche Verschiebung des Jahreszeitenüberganges von Frühling auf Sommer schließen.
Der stratosphärische Temperaturresponse der Südpolarregion erfolgt analog zur Arktis nicht
zeitgleich mit der bodennahen Temperaturzunahme. Wie auf der Nordhemisphäre sind die größ-
ten Temperaturabweichungen der Antarktis, zu Zeiten hoher Wellenaktivität zu beobachten.
Generell ist das Änderungsmuster der Südhemisphäre verglichen mit der Nordhalbkugel “ruhi-
ger”. Möglicherweise könnte dies an der geringeren planetaren Wellenaktivität der Südhalbkugel
liegen,
Fazit polare Temperaturanomalie
In erster Linie folgen die troposphärischen Anomaliemuster dem Jahresgang der Temperatur-
zunahme in den atmosphärischen Schichten nahe der Erdoberfläche. Die nordhemisphärischen
Werte sind aufgrund des extremeren Eisrückganges wesentlich größer, verglichen mit den Ver-
hältnissen auf der Südhemisphäre. Allerdings reicht dort die vertikale Erstreckung der statistisch
signifikanten Temperaturanomalie nur in die untersten Schichten der Atmosphäre, wohingegen
sie in der Antarktis den unteren Rand der Stratosphäre erreicht.
Ursache hierfür ist wahrscheinlich die Jahr-zu-Jahr Variabilatät der jeweiligen Meereisanoma-
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lie und der damit zusammenhängenden Temperaturzunahme der unteren Atmosphäre. In der
Arktis vollzieht sich im gesamten polaren Bereich eine Veränderung der Meereisfläche, wohin-
gegen auf der Südhalkugel die Eisbedeckung des antarktischen Kontinentes gleich bleibt und nur
das angrenzenden Meereis modifiziert wird. Somit ist die bodennahe Temperaturänderung der
Nordhemisphäre wesentlich deutlicher wie in der Südhemisphäre, jedoch sind in der Nordpolarr-
region die Unterschiede in der mitterlen und oberen Troposhäre aufgrund der verhältnismäßig
höheren inter-annualen Schwankungen statistisch nicht mehr nachweisbar.
Desweiteren dominert besonders während der Wintermonate auf der Südhalbkugel in den mit-
telern und hohen Breiten ein zirkum-polarer Westwind dessen vertikale Erstreckung von der
unteren Atmosphäre bis in die Stratosphäre reicht (Thompson and Solomon, 2002; Gillett and
Thompson, 2003). Dadurch könne die südpolaren Luftmasse weitgehend isoliert agieren und die
Temperaturänderung kann sich so “ungestört” ausbreiten. Demgegenüber sind die dynamischen
Prozesse auf der Arktis wesentlich variabler und die Ausdehnung des “Signals” könnte durch
das Einmischen von Luftmassen aus niedriegeren Breiten gedämpft werden.
In der Stratosphäre ist ein offensichtlicher Temperaturresponse zu erkennen, der jedoch größten-
teils nach einem 95% Student-T-Test (siehe Anhang) insignifikant ist. Dennoch ist es sinnvoll
diese, zu diskutieren, da sich in der anschließenden Diskussion etliche Hinweise ergeben, die
einem zufälligen atmosphärischen Effekt widersprechen.
Zunächst sind die polaren stratosphärischen Temperaturänderungen, aufgrund verringerten Mee-
reises im Vergleich zu ihrer Jahr-zu-Jahr Variabilität verhältnismäßig klein. Demnach ist es
äußert schwierig, statistisch signifikante Ereignisse zu extrahieren. Des Weiteren können auf
beiden Hemisphären analoge Phänomene festgestellt werden, die bisher noch nicht ausführlich
besprochen wurden. Auf eine starke Verringerung der polaren Seeeisflächen folgt sowohl auf
der Nordhalbkugel als auch auf der Südhalbkugel eine Reaktion der stratosphärischen Tem-
peraturfelder. Die Anomaliemuster der mittleren Atmosphäre in den Polargebieten sind in der
Tat nicht sehr ähnlich, dennoch sind jeweils auf beiden Hemisphären in Phasen größer Wel-
lenaktivität verhältnismäßig deutliche Temperaturänderungen zu erkennen. Dies läßt vermuten,
dass die stratosphärischen Temperaturdifferenzen aus beiden Simulationsläufen auf dynamische
Prozesse zurückzuführen sind. Das wiederum könnte eine Erklärung der hemisphärischen Un-
terschiede sein, da sich die Dynamik der Arktis wesentlich von der der Antarktis unterscheidet.
Bei einer Betrachtung des 90% Signifikanzniveaus (siehe Anhang Abb. B.4 und Abb. B.5) ist
in der Stratosphäre eine weitere Ausdehnung der statistisch relevanten Bereiche, speziell der
negativen Temperaturabweichungen zu erkennen. Hintergrund könnte eine im Zusammenhang
mit negativen Anomalien auftretende schwächere Ausprägung planetarer Wellen und dadurch
abnehmende inter-annuale Variablität sein. In Arktis wie Antarktis scheinen Temperaturen der
Stratosphäre während einer geringen troposphärischen Temperaturanomalie, im Mittel von der
Tendenz her abzunehmen. Da dies zu Zeiten großer Meereisreduzierung, d. h. eine starke Verän-
derung der Bodenalbedo, statt findet, könnten Strahlungsprozesse eine mögliche Ursache sein.
Der stratosphärische Temperaturresponse ist prinzipiell relativ klein, aber angesichts der hemi-
sphärischen Entsprechungen nicht zu vernachlässigen. Die Analyse einer denkbaren Abhängig-
keit der polaren Temperaturänderungen von der planetaren Wellenaktivität ist z. B. mit Hilfe
einer Newman Korrelation (Newman et al., 2001) durch zu führen.
5.3.2 Polwärtiger Wärmefluss
Der polwärtige zonal gemittelte meridionale Wärmefluss v′T ′ ist ein indirektes Maß planetarer
Wellenaktivität und wird in Kelvin-Meter-pro-Sekunde (Km/s) angegeben. Per Definition ist die
Orientierung von v′T ′ nach Norden gerichtet. Demnach sind die entsprechenden Werte auf der
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Südhalbkugel negativ. Für einen direkten hemisphärischen Vergleich werden in der vorliegenden
Arbeit die Werte für v′T ′ auf der Südhemisphäre mit −1 multipliziert. In den folgenden Abbil-
dungen dieses Abschnittes sind die Jahresgänge der Tageswerte von v′T ′ im klimatologischen
Mittel in Abhängigkeit mit der Höhe dargestellt. Es wurde von 40◦ bis 80◦ Breite gemittelt, da
sich in diesem Bereich vermehrt großskalige atmosphärische Wellen vertikal ausbreiten kön-
nen. Die Differenz des Wärmeflusses aus beiden Zeitscheibenexperimenten kann als Größe für
die Änderung in der Aktivität planetarer Wellen auf Grund einer veringerten Meereisbeckung
verstanden werden.
Vergleich von Nord- und Südhemisphäre im Wärmefluss
(a) NH (b) SH
Abbildung 5.9: Breitenmittel von 40◦ bis 80◦ des zonal gemittelten meridionalen Wärmeflusses der R2000
Simulation. Von 0 bis 40 Km/s beträgt der Intervallabstand in der Farbskalar 2.5 Km/s. Von 40 bis 90 Km/s beträgt
der Intervallabstand 10 Km/s. Auf der Zeitachse ist jeweils das Monatsmittel beschriftet.
Hinsichtlich der sich global unterscheidenden dynamischen Prozesse sind wesentliche he-
misphärische Unterschiede des zonal gemittelten Wärmeflusses festzustellen.
Exemplarisch wird das kimatologische Mittel von v′T ′ der Referenzsimulation R2000 gezeigt
(Abb. 5.9). In der Stratosphäre betragen die Maximalwerte der Südhalkugel etwa 40 Km/s wo-
hingegen auf der Nordhalbkugel Werte bis zu 90 Km/s erreicht werden. In der nördlichen Hemi-
sphäre sind Phasen hoher Wellenaktivität während Oktober bis Mitte April mit v′T ′ von 30 bis
90 Km/s in einer Höhe oberhalb 70 hPa zufinden. Zwischen Mai und Septempber sind keine bis
sehr geringe Wärmeflüsse zwischen 0 und 2,5 Km/s zu sehen.
In der südlichen Stratosphäre ist die höchste Wellenaktivität von August bis einschließlich No-
vember zu beobachten. Die Werte bewegen sich in einer Größenordnung von 20 bis 40 Km/s.
Von Januar bis in die zweite Monatshälfte des Februars ist die Wellenaktivität sehr klein. In den
anderen Monaten ergeben sich in der mittleren Atmosphäre der Südhalbkugel Größen im Wär-
mefluss von etwa 5 bis 10 Km/s.
Durch die unterschiedliche Land-See-Verteilung von Nord- und Südhemisphäre ist die Wel-
lenaktivität und somit zugleich v′T ′ auf der Norhalbkugel wesentlich größer als auf der Süd-
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halbkugel. Die in der Jahreszeit hemisphärisch verschiedenen auftretenden Maxima der zonal-
gemittelten Wärmeflüsse lassen sich wahrscheinlich auf die modellspezifische, im Vergleich
zu Beobachtungen später im Jahr einsetzende und kürzer andauernde Wellenaktivität auf der
Südhalbkugel zurückführen. Das “verspätete“ Einsetzen der planetaren Wellen führt dazu, dass
während der Wintermonaten in der Modellatmosphäre der Dynamik etwas zu stabil gegenüber
Beobachtungen eingeschätzt wird.
Im Bezug auf die Troposphäre sind auf beiden Hemisphären in Phasen einer starken troposphä-
rischen, polaren Temperaturänderung (vgl. Abb.5.7 und Abb.5.8), große Werte bis zu etwa 25
Km/s des meridionalen Wärmeflusses zu erkennen.
Änderungen im Wärmefluss
Anschließend wird jeweils für die Nord- und Südhemisphäre die Differenz ICE2000-R2000 des
klimatologischen Mittels von v′T ′, sowie deren transienter und stationärer Anteil untersucht.
Wie bereits erwähnt, wurde von 40◦ bis 80◦ geographischer Breite gemittelt.
Wärmeflussänderung Nordhemisphäre
Das nordhemisphärische Anomaliemuster von v′T ′ (Abb. 5.10(a)) weist große Ähnlichkeiten zu
dem Anomaliemuster der zonalgemittelten arktischen Temperaturen (Abb. 5.7) auf. Es werden
nur die Änderungen der Stratosphäre betrachtet.
Anfang Oktober nimmt in einem Höhenbereich zwischen 10 und 50 hPa der Wärmefluss in
ICE2000 gegenüber R2000 um etwa 6 Km/s zu. Während des November überwiegt in der ge-
samten Stratosphäre eine negative Wärmeflussanomalie, d. h. der Wärmefluss in ICE2000 nimmt
im Bezug auf die Referenzsimulation ab. Die kleinsten Werte betragen hier bis zu -18 Km/s.
Im Verlauf des Dezembers gehen die stratosphärischen negativen Anomalien in Positive über.
Dieser Anstieg im Wärmefluss dauert bis etwas Mitte April an und ist in seiner zeitlichen Ent-
wicklung immer wieder kurzzeitig unterbrochen. Die stärksten Zunahmen im Wärmefluss sind
Anfang Janunar mit annähernd 18 Km/s und im März mit bis zu 23 Km/s zu finden. Im Februar
fallen zwei starke negative Anomalien mit bis zu -17 Km/s auf. Sie halten jeweils etwa für eine
Woche an und dehnen sich über die gesamte Stratosphäre aus.
Abweichungen mit einer statistischen Signifikanz von 95% im Wärmefluss haben meist nur eine
Dauer von wenigen Tagen und sind überwiegend bei den Maxima bzw. Minima der v′T ′ Ände-
rungen zu finden. So z. B. zu sehen im Novemer, Anfang Januar und im März.
Die Grundstruktur des Wärmeflussanomaliemusters wird überwiegend durch ihren stationären
Anteil bestimmt, der große Ähnlichkeiten mit den zuvor gezeiten arktischen Temperaturanoma-
lien aufweist (vgl. Abb. 5.7). Anhand von kurz andauernden transienten “Störungen” werden
diese stationären Änderungen moduliert. Insbesondere während des Novembers sind die transi-
enten Amplituden der Wärmeflussanomalie relativ gering. Hier setzt sich äußerst prägnant die
signifikannte Abnahme im Wärmefluss des stationären Anteils durch, welches sich dann auch in
der gesamten Wärmeflussänderung widerspiegelt.
Im Januar beginnend bilden sich bis etwa Mitte April starke, meist negative transiente Wärme-
flussanomalien von bis zu -25 Km/s aus. Dadurch werden in diesem Zeitraum die vorwiegend
positiven Anomalien des stationären Anteils teilweise ausgeglichen. In der gesamten Änderung
von v′T ′ führt dies dann zu kurzzeitigen Unterbrechungen des Anomaliemusters des Wärmeflus-
ses. Die abnehmende Wellenaktivität im Spätherbst (November) könnte möglicherweise stabile,
dynamische Bedingungen für die Winteratmosphäre schaffen. Jedoch ist im Laufe des Win-
ters ein verstärkter Wärmefluss zu beobachten. Eine “unruhigere” Winteratmosphäre begünstigt
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den Austausch von kalten arktischen mit wärmeren außer arktischen Luftmassen. Diese dyna-
mischen Prozesse könnten die zuvor festgestellte erhöhte Temperatur (vgl. Abb. 5.4(a)) und
geringere Ozonkonzentration (vgl. Abb. 5.5(a)) der arktischen Stratosphäre während der Win-
termonate erklären.
Da die Wärmeflussanomalien größtenteils durch ihren stationären Anteil geprägt sind, könnte
deren mögliche Ursache in einer Änderungen der Ausbreitung planetarer Wellen liegen. Eine
generelle Zu- bzw. Abnahme der Wellenaktivität ist im Änderungsmuster des Wärmeflusses
nicht zu erkennen.
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(a) gesamt
(b) stationär
(c) transient
Abbildung 5.10: Breitenmittel von 40◦N bis 80◦N des zonal gemittelten meridionalen Wärmeflusses.
Intervallabstand in der Farbskalar beträgt 0.5 Km/s. Von 40 bis 90 Km/s beträgt der Intervallabstand 10 Km/s. Auf
der Zeitachse ist jeweils das Monatsmittel beschriftet.
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Wärmefluss Südhemisphäre
Die Amplituden der Wärmeflussänderungen auf der Südhemisphäre sind im Vergleich zur Nord-
hemisphäre wesentlich geringer. Es ist besonders auf die geänderte Farbskala hinsichtlich der
Nordhemisphäre zu achten. Die Werte im Norden sind in der Regel doppelt so groß wie im Sü-
den.
Etwa von Juni bis Ende Dezember dehnen sich auf der Südhalbkugel kontinuierlich kurzlebige,
überwiegend positive Wärmeflussanomalien über die gesamte Stratosphäre aus. Teilweise sind
die Zunahmen in diesem Zeitraum statistisch signifikant und können bis zu 14.5 Km/s betragen.
Eingebettet in diesen sehr variablen Bereich ist von Ende Oktober bis Ende November eine aus-
geprägte negative Anomalie zu beobachten. Ihre vertikale Ausdehnung erstreckt sich über die
gesamte Stratosphäre. Diese Abnahme im Wärmefluss erreicht Werte bis etwa -11.5 Km/s und
ist abgesehen von kurzzeitigen Abschwächungen in ihrer Amplitude statistisch relevant. Von
Mitte März an bis Ende Mai beginnen sich schwache, kurz andauernde Anomalien in der Atmo-
sphäre auszubreiten.
Im Vergleich zu den Wärmeflussanomalien der Nordhemisphäre haben auf der Südhemisphäre
die transienten Beiträge einen relativ großen Anteil an der Gesamtänderung im Wärmefluss. Die
transienten Abweichungen sind vor allem von Anfang Juli bis Ende Dezember zu beobachten
und sind meist negativ, d. h. die Werte in der ICE2000 Simulation nehmen im Bezug auf die
Referenzsimulation ab. Stärkste Abnahmen können hier bis zu etwa -15 Km/s erreichen. Wäh-
rend der ersten Monatshälfte im August und den gesamten Dezember über dominieren jedoch
positive Anomalien die transiente Wärmeflussänderungen. Die höchsten Zunahmen im Dezem-
ber betragen etwa 6.6 Km/s und konzentrieren sich auf einen Bereich von 16 bis 20 km.
Vergleichbar mit dem Anomaliemuster der zonal gemittelten antarktischen Temperaturen (Abb.
5.8), zeigen sich bei den stationären Abweichungen des Wärmeflusses in der Stratosphäre je-
weils eine ausgeprägete positive wie negative Anomalie. Die Zunahme in v′T ′ ist von Ende
August bis Mitte Oktober signifikant. Die Abnahme von Ende Oktober bis Anfang Dezember
ist jedoch bei einer 95% statistischen Signifikanz nicht belastbar. Die Struktur der von positiv
zu negativ wechselnden stationären Wärmeflussänderung ist möglicherweise auf eine Verschie-
bung im Jahresgang großskaliger planetarer Wellen zurückzuführen.
Im Allgemeinen sind die Änderungen des polwärtigen, meridionalen Wärmeflusses auf der Süd-
halbkugel in etwa halb so groß wie auf der Nordhalbkugel. Gegenüber der Nordhemisphäre ha-
ben die transienten Abweichungen von v′T ′ der Südhemisphäre einen größeren Anteil an der
gesamten meridionalen Wärmeflussananomalie. Offensichtlich reichen im südwärtigen Wärme-
fluss geringe Änderungen aus um statistisch nachweisbare Unterschiede erkennen zu können.
Daher kann es sinnvoll sein, hemisphärische Analogien zu untersuchen, da aufgrund der inter-
annualen Variabilität der dynamischen Prozesse auf der Nordhalbkugel, kleine Schwankungen
im klimatologischen Mittel oftmals nicht mehr dargestellt werden können.
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(a) gesamt
(b) stationär
(c) transient
Abbildung 5.11: Breitenmittel von 40◦S bis 80◦S des zonal gemittelten meridionalen Wärmeflusses.
Intervallabstand in der Farbskalar beträgt 0.5 Km/s. Von 40 bis 90 Km/s beträgt der Intervallabstand 10 Km/s. Auf
der Zeitachse ist jeweils das Monatsmittel beschriftet.
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Fazit Änderungen im Wärmefluss
Die stratosphärischen Änderungen in v′T ′ sind auf der Nordhemisphäre in etwa doppelt so groß
wie auf der Südhemisphäre. Dies ist wahrscheinlich auf die höhere Wellenaktivität auf der Nord-
halbkugel zurückzuführen.
Im Norden beschränken sich die Anomalien vom Spätherbst bis in den Mittfrühling. In der Süd-
hemisphäre hingegen ist, ausgenommen vom Spätsommer, das ganze Jahr über eine Änderung
im Wärmefluss zu beobachten. Möglicherweise könnte hierfür der stärkere transiente Anteil in
der Wärmeflussänderung des Südens verantwortlich sein.
Die Abweichung der stationären Beiträge könnten durch die Modifikation der Stärke bzw. Ver-
schiebung im Jahresgang der Amplitude planetarer Wellen verursacht sein. Eine systematische
Zunahme oder Abnahme der Wellenaktivität ist nicht zu erkennen. In der Südhemisphäre deutet
das Profil der Wärmeflussanomalie auf eine jahreszeitliche Änderung in der planetaren Wellen-
aktivität. In der Nordhemisphäre ist dies nicht zu sehen. Hier scheint es sich tendenziell um eine
Veränderung der Amplitude der quasi-stationären Wellen zu handeln.
Auffällig sind bei einem Vergleich der Differenzmuster von Wärmefluss und der entsprechen-
den, über die Polarregion gemittelten Temperatur, die Gemeinsamkeiten in den Strukturen der
Anomalien. Insbesondere die stationären Änderungen im Wärmefluss weisen große Ähnlichkei-
ten zu ihren polaren Temperaturänderungen auf. Das ist ein weiterer Hinweis dafür, dass die
arktischen wie auch antarktischen Temperaturanomalien der mittleren Atmosphäre dynamisch
bedingt sein könnten.
5.3.3 Vergleich der zonalgemittelten Welle1
(a) NH (b) SH
Abbildung 5.12: Klimatologisches Mittel der Amplitude der Welle1 auf einer Höhe von 30 hPa und einer
geographischen Breite von 60◦. Farbige Flächen markieren jeweils den Bereich der Standartabweichung.
Berücksichtigt man bei der Fourieranalyse des Geopotentialfeldes nur Wellen mit zona-
ler Wellenzahl 1, so erhält man die sogenannte Welle1. Diese dient der Beschreibung quasi-
stationärer (Wellen mit Phasengeschwindigkeit ≈ 0) planetarer Wellen. In Abbildung 5.12 ist
jeweils für die Nord- und Südhemisphäre qualitativ das klimatologische Mittel des Jahresganges
der Welle1 für beide Simulationsläufe dargestellt. Der zeitliche Verlauf der Wellenamplitude er-
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gibt sich aus Monatsmittelwerten, die in einer geographischen Breite von 60◦ und in einer Höhe
von 30 hPa entnommen wurden. Grundsätzlich sind die stärksten inter-annualen Schwankungen
in den Monaten mit der größten Wellenamplitude zu beobachten. Die Unterschiede zwischen
beiden Simulationen hinsichtlich der Stärke der Welle1 ist im Vergleich zu ihrer Standardabwei-
chung relativ gering. Dadurch lassen sich statistisch signifikante Unterschiede nur sehr schwer
ausmachen.
Welle1 Nordhemisphäre
Von Mai bis September sind in beiden Zeitscheibenexperimenten auf der Nordhemisphäre nahe-
zu keine bis sehr geringe Amplituden der Welle1 festzustellen. Mit November ist die Welle1 der
Referenzsimulation deutlich stärker im Vergleich zu ICE2000. In den übrigen Monaten Januar,
Februar, März und April liegt jeweils die Amplitude von R2000 unterhalb von ICE2000.
Vergleicht man den zeitlichen Verlauf der bereits gezeigten meridionalen Wärmefluss- und po-
laren Temperaturanomalie mit dem der Welle1, so ist zu erkennen, dass die jeweiligen stärksten
Abweichungen in etwa in die Monate mit den größten Wellenamplituden fallen. Dies ist größ-
tenteils im Winter zu beobachten. Im Bezug auf die v′T ′ Änderungen stellt man fest, dass im
Allgemeinen eine geringere Welle1-Amplitude einher geht mit einem verringerten stationären
Wärmefluss. Analoges gilt für die Zunahme. Im Februar ist dieser Zusammenhang nicht zu
sehen. Hintergrund könnten zum einen die unterschiedlichen zeitlichen Auflösungen der jewei-
ligen Darstellungen sein (Tageswerte/Monatsmittelwerte) und zum Anderen die Zunahme der
transienten Wärmeflusse sein.
Es ist jedoch fest zu halten, dass die Unterschiede von v′T ′ in der Nordhemisphäre prinzipiell
in einem engen Zusammenhang mit einer Modifizierung der Amplitude der Welle1 stehen und
somit ein gutes Maß für die Änderung der planetaren Wellenaktivität darstellen.
Welle1 Südhemisphäre
Auf der Südhalbkugel ist die Amplitude der Welle1 und derer inter-annualer Variabilität gerin-
ger als im Norden. Dennoch sind wesentliche Unterschiede zwischen beiden Simulationen im
Bezug auf ihre Welle1-Amplitude fest zu stellen. Der Jahresgang der planetaren Wellenaktivität
scheint sich durch saisonal stark verringerte Meereisbedeckung zu verschieben. In der ICE2000
Simulation wird das Maximum im September erreicht und dauert bis November an. Wohinge-
gen in der Referenzsimulation die Amplitude erst von September an relativ stark ansteigt und
dann im November ihr Maximum erreicht. Dies führt dazu, dass sich hinsichtlich der Dynamik
die Umstellung der Atmosphäre von Winter- zu Frühjahrbedingungen in ICE2000 etwas früher
vollzieht als in R2000. Aufgrund der geringeren aber länger andauernden maximalen Amplitude
in ICE2000, ist im Vergleich zur Referenzsimulation der Übergang von Frühjahr auf Sommer
etwas abgeschwächt und weniger ausgeprägt.
Ähnlich zur Nordhemisphäre sind Analogien im zeitlichen Verlauf der Welle1-Amplitude und
den zuvor gezeigten Anomalien der antarktischen Temperaturen und des meridionalen Wär-
meflusses zu beobachten. Eine Zunahme der Wellenamplitude erfolgt in Verbindung mit einer
positiven Anomalie der polaren Temperatur bzw. von v′T ′. Aufgrund der zuvor beschriebenen
jahreszeitlichen Verschiebung zwischen den Simulationeläufen der Welle1-Amplituden, sind die
größten südhemisphärischen Änderungen im Übergang von Winter zu Frühjahr zu sehen.
Die Analyse der Welle2 ergibt auf beiden Hemisphären vergleichbare Jahresgänge zu denen der
Welle1. Die Differenzen der Welle2-Amplitude zwischen den Simulationsläufen unterscheiden
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sich im Wesentlichen von der Welle1. Jedoch sind diese aufgrund der bedeutend kleineren Am-
plituden verhältnismäßig gering und werden daher nicht weiter berücksichtigt (siehe Anhang-B
Abb. B.6)
Parallele Änderungen der planetaren Amplituden und des merionalen Wärmeflusses lassen den
Schluss zu, dass die Anomalien von v′T ′ auf eine Modifizierung der planetaren Wellenamplitu-
den zurückzuführen sind.
5.3.4 Korrelationen nach Newman et al. (2001)
Der Zusammanhang zwischen der polaren, stratosphärischen Temperaturenveränderungen und
der atmosphärische Wellenaktivität kann mit Hilfe der in Newman et al. (2001) veröffentlich-
ten Korrelation analysiert werden. Speziell während der Wintermonate besteht ein linearer Zu-
sammenhang des zonal gemittelten Wärmeflusses und der polaren Temperaturen. In Anlehnung
an Newmans Arbeit wurden für die nachfolgenden Abbildungen (Abb.5.13 und Abb.5.14) der
Nordhemisphäre für jedes simulierte Jahr des jeweiligen Zeitscheibenexperimentes das Monats-
mittel Januar-Februar von v′T ′ in einer Höhe von 100 hPa in Abhängigkeit des Monatsmittels
Februar-März der Temperatur in 30 hPa aufgetragen. Für die Südhemisphäre wurden diesel-
ben Höhenniveaus verwendet, jedoch wurden für v′T ′ das Monatsmittel Juli-August und für
die Temperaturen das Mittel August-September gewählt. Die gezeigten Standardabweichungen
beziehen sich auf die interne Variablität der entsprechenden 2 Monatsmittel.
Korrelationen Nordhemisphäre
Sowohl in ICE2000 wie auch in R2000 ist ein linearer Zusammenhang zwischen v′T ′ und der
Temperatur während der von Newman et al. (2001) verwendeten Wintermonate auf der Nordhe-
misphäre zu beobachten (Abb. 5.13). In beiden Simulationsläufen befinden sich größtenteils die
Werte des zonal gemittelten Wärmeflusses zwischen 7 und 25 Km/s und bezüglich der Tempe-
ratur zwischen 204 und 220 K.
Die Korrelation in ICE2000 ist im Vergleich zur Referenzsimulation etwas flacher. Dies deutet
darauf hin, dass in diesem Fall der Einfluss der Wellenaktivität auf die stratosphärishen Tem-
peraturen ein wenig geringer wie in R2000. Anhand der Betrachtung der Anzahlverteilung der
1-σ -Standardabweichung erkennt man deutlich die wesentlich höhere Variabilität des Wärme-
flusses in ICE2000. Insbesondere sind häufiger große Schwankungen zu sehen, die bis zu 15
Km/s erreichen könnnen, wohingegen in R2000 die höchste Schwankung von v′T ′ zwischen 10
und 11 Km/s liegt.
Die Unterschiede in der Variablität der Temperatur sind nicht so deutlich. Der Vergleich bei-
der Zeitscheibenexperimente zeigt für ICE2000 eine leichte Tendenz hin zu einer Abnahme der
intra-annualen Temperaturvariabilität. In beiden Simulationen liegt σ meist etwa zwischen 3
und 7 K. Die jeweiligen Temperaturstandartabweichung weisen jedoch deutliche Unterschiede
in ihreren Häufigkeitsverteilungen auf. So sind zum Beispiel in R2000 die Temperaturschwan-
kungen überwiegend zwischen 4 und 7 K zu sehen. In ICE2000 liegt das globale Maximum der
Schwankungen zwischen 4 und 5 K. Ein lokales Maximum ist zwischen 6 und 7 K zu beobach-
ten.
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Abbildung 5.13: Obere Plots: Jeweils für R2000 und ICE2000 v′T ′ (gemittelt von 40◦N bis 80◦N auf 100 hPa,
für Januar-Februar) in Abhängigkeit von der Temperatur (gemittelt von 60◦N bis 90◦N auf, 50 hPa für
Februar-März) aufgetragen. Untere Plots: Dazugehörige Anzahlverteilung der ein-σ Standartabweichung.
Schraffiertes Histogramm bezieht sich auf die Temperaturabweichungen, nicht-schraffiertes auf v′T ′.
Abbildung 5.14: Obere Plots: Jeweils für R2000 und ICE 2000 v′T ′ (gemittelt von 40◦S bis 80◦S auf 100 hPa, für
Juli-August) in Abhängigkeit von der Temperatur (gemittelt von 60◦S bis 90◦S auf, 50 hPa für August-September)
aufgetragen. Untere Plots: Dazugehörige Anzahlverteilung der ein-σ Standartabweichung. Schraffiertes
Histogramm bezieht sich auf die Temperaturabweichungen, nicht-schraffiertes auf v′T ′.
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Korrelationen Südhemisphäre
Auch auf der Südhemisphäre zeigt sich während der Wintermonate ein linearer Zusammenhang
zwischen v′T ′ und der Temperatur (Abb. 5.14). Aufgrund der, wie zuvor erwähnten, verhält-
nismäßig schwachen Wellenaktivität auf der Südhalbkugel während der Wintermonate sind im
Vergleich zur Nordhemisphäre wesentlich niedrigere Wärmeflüsse und Temperaturen zu beob-
achten.
In beiden Simulationen liegen die Werte des zonal gemittelten Wärmeflusses überwiegend zwi-
schen 4 und 10 Km/s und bei der Temperatur zwischen 188 und 193 K. In ICE2000 sind mehr
“Extrem Ereignisse” wie in R2000 zu beobachten, d. h. es gibt mehr Ereignisse mit großen
v′T ′ und dazugehörige hohe Temperaturen. Das bedeutet, dass aufgrund des verringerten Mee-
reises die Variabilität der Dynamik in der Südhemisphäre in den Wintermonaten zu nimmt.
Dies bestätigt sich zum einen auch in der Analyse der jeweiligen Anzahlverteilung der 1-σ -
Standardabweichung und zum anderen in der bereits gezeigten Analyse der Wärmeflussan-
omalie. In ICE2000 ist sowohl die Verteilung der Wärmefluss, wie auch die der Temperatur-
Standardabweichung gegenüber der Referenzsimulation flacher. Dadurch nimmt die Häufigkeit
größerer Schwankungen zu und die Variabilität erhöht sich. In beiden Simulationen liegen die
Abweichungen des Wärmeflusses größtenteils zwischen 3 und 5 Km/s und der Temperatur zwi-
schen 2 und 3 K.
Fazit Newman Korrelation
Im Zuge der Abnahme in der polaren Meereisbedeckung nimmt auf beiden Hemisphären die
Variabilität des zonal gemittelten Wärmeflusses während der Wintermonate zu.
Auf der Nordhalbkugel scheint der Einfluss der Wellenaktivität auf die polaren, stratosphäri-
schen Wintertemperaturen verringert zu sein. Dies zeigt sich zum einen in einer etwas flache-
ren Steigung der Korrelation zwischen Wärmefluss und Temperatur der ICE2000 Simulation.
Verglichen mit der Referenzsimulation folgen in der Simulation mit modifizierter Meereisbe-
deckung auf ähnlich große Wärmeflüsse verhältnismäßig niedrige arktische Temperaturen der
Stratosphäre. Des weiteren ist in ICE2000 bei der Betrachtung der Verteilung der Standardab-
weichung der Temperatur eine Tendenz hin zu kleineren Werten zu erkennen. Das heißt anhand
verringerten Meereises nimmt in der Nordhemisphäre die Variabilität des zonal gemittelten me-
ridonalen Wärmeflusses zu, im Kontrast dazu aber nehmen die Schwankungen in den polaren
stratosphärischen Temperaturen in der Tendenz ab. Möglicherweise spielen hier neben dynami-
schen Prozessen weitere, etwa strahlungsbedingte, Vorgänge eine Rolle.
In der Südhemisphäre sind in ICE2000 mehr Ereignisse mit großen v′T ′ und dazugehörige hohe
Temperatur zu beobachten. Im Allgemeinen ist auf der Südhalbkugel eine höhere Variabilität des
Systems in Folge der geänderten polaren Eisflächen festzustellen. Dies zeigt sich in der Anzahl-
verteilung der Standartabweichung. Sowohl in der Temperatur wie auch im Wärmefluss steigt
die Häufigkeit größerer Schwankungen an.
Die hemisphärischen Unterschiede in der Temperaturstandartabweichung sind möglicherweise
auf die jeweiligen verschiedenen zeitlichen Entwicklungen der polaren Temperatur zurückzu-
führen. Wie man bereits aus den Darstellungen der polaren Temperaturanomalie (Abb. 5.7 und
Abb. 5.8) vermuten kann, aber bisher noch nicht gezeigt wurde, schwankt in der ICE2000 Si-
mulation im Norden während Februar-März die stratosphärische Temperatur um einen gewissen
Wert, wohingegen auf der Südhemisphäre während August-September eine reine Temperatur-
zunahme zu beobachten ist.
Dennoch stellt sich in beiden Simualtionsläufen ein deutlicher linearer Zusammenhang zwischen
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v′T ′ und den darauf folgenden polaren Temperaturen heraus.
5.3.5 Newman Korrelation der Differenzen
Bisher konnte gezeigt werden, dass die Anomaliemuster des Wärmeflusses und der polaren Tem-
peraturen auf beiden Hemisphären ähnliche Strukturen aufweisen. Sollte sich bei einer Analyse,
die sich an der Newman Korrelation orientiert, ein linearer Zusammenhang zwischen den Än-
derungen von v′T ′ und der polaren Temperatur zeigen, so wäre dies ein deutliches Indiz für eine
vorwiegend dynamisch getriebenen polaren Temperaturresponse.
Hier zu wird jeweils das 2-Monatsmittel der Anomalie von v′T ′ in einer Höhe von 100 hPa
in Abhängigkeit der 30 Tage darauf folgende 2-Monatsmittel der zonal gemittelten Tempera-
turanomalie in 30 hPa aufgetragen. Analog zu Newmans Arbeit verwendet man für v′T ′ ein
Breitenmittel von 40◦ bis 80◦ und für die Temperatur wird von 60◦ bis 90◦ gemittelt.
Nordhemisphäre
Grundsätzlich ist im Zeitraum, in dem größere Temperatur- und Wärmeflussanomalien zu beob-
achten sind, ein linearer Zusammenhang zwischen den Differenzen in v′T ′ und den Differenzen
der Temperatur festzustellen (Abb. 5.15). Analog zur ursprünglichen Newman Korrelation ist
dies ein deutlicher Hinweis auf einen dynamisch getriebenen Prozess. Die Änderungen im Wär-
mefluss verursachen Änderungen in der polaren Temperatur der Stratosphäre verursachen. Die
Korrelationen von November-Dezember (v′T ′), Dezember-Januar (Temperatur) bis April-Mai
(v′T ′), Mai-Juni (Temperatur) haben in der Regel eine etwas flachere Neigung und eine breitere
Verteilung der Korrelationspunkte wie in der Korrelation Oktober-November (v′T ′), November-
Dezember (Temperatur). In den Monaten, die eine geringere Neigung der Korrelationsgera-
den aufweisen, ist somit der Einfluss der Änderungen im zonal gemittelten Wärmeflusses auf
die Änderungen der arktischen, stratosphärischen Temperaturen kleiner. Die breitere Streuung
der Korrelationspunkte von Dezember-Januar (v′T ′), Januar-Februar (Temperatur) an, ist mög-
licherweise auf die stärker einsetzenden, transienten Anteil Wärmeflussanomalie zurück zu füh-
ren. Demnach ist die flachere Neigung während November-Dezember (v′T ′), Dezember-Januar
(Temperatur) nicht von einer zunehmenden Variablität der Wärmeflussänderung abzuleiten. Na-
heliegend wären Strahlungsprozesse, die den stratosphärischen Temperaturresponse dämpfen
könnten, zumal in diesem Zeitraum die Polarnacht einsetzt und wesentliche Veränderungen des
atmosphärischen Strahlungshaushaltes stattfinden. In April-Mai (v′T ′), Mai-Juni (Temperatur)
nimmt die Stärke der Anomalien, sowohl in der Temperatur wie auch im Wärmefluss erheblich
ab. Ein linearer Zusammenhang ist nicht mehr so deutlich zu erkennen. Offensichtlich scheinen
die polaren Temperaturänderungen durch weitere andere Prozesse beeinflusst zu werden.
Südhemisphäre
Entsprechend zur Nordhemisphäre ist auf der Südhemisphäre während der stärksten Wellenak-
tivität ein deutlicher linearer Zusammenhang zwischen zonal gemittelten Wärmefluss und der
stratosphärischen, antarktischen Temperatur zu sehen, d. h. auch auf der Südhalbkugel sind
wahrscheinlich die Änderungen antarktischer Temperaturen der unteren mittleren Atmosphä-
re durch Änderungen im meridionalen Wärmefluss angeregt worden (Abb. 5.16). Von Juni-Juli
(v′T ′), Juli-August (Temperatur) an nimmt die Steigung der Korrelationsgeraden kontinuierlich
zu bis bis sie im September-Oktober (v′T ′), Oktober-November (Temperatur) am steilsten ist.
Von Oktober-November (v′T ′
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Abbildung 5.15: Korrelation der jeweiligen 2-Monatsmittel von v′T ′ (in 100 hPa und Breitenmittle von 40◦N bis
80◦N) und der in einem Monat darauf folgende Temperaturanomalie(in 50 hPa und Breitenmittle von 60◦N bis
90◦N). Zeitraum von November bis Juni
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Abbildung 5.16: Korrelation der jeweiligen 2-Monatsmittel von v′T ′ (in 100 hPa und Breitenmittle von 40◦S bis
80◦S) und der in einem Monat darauf folgende Temperaturanomalie(in 50 hPa und Breitenmittle von 60◦S bis
90◦S). Zeitraum von Juni bis Februar
KAPITEL 5. ERGEBNISSE 53
bricht dann während Dezember-Januar (v′T ′), Januar-Februar (Temperatur) zusammen. Hier ist
die Verteilung der Wärmeflussanomalien verhältnismäßig groß, jedoch bleiben die Änderungen
der polaren Temperaturen annähernd konstant.
Vergleicht man gleichzeitig die jeweiligen Jahresgänge der Welle1 so stellt man fest, dass die
Neigung der Korrelationsgeraden mit zunehmender Verschiebung der Wellenamplituden steiler
wird. Das heißt der Einfluss planetarer Wellenaktivität auf die antarktische, Stratosphärentem-
peratur nimmt zu, je größer der Amplitudenunterschied planetarer Wellen zwischen beiden Si-
mulationen ist.
Zu jeder Zeit ist eine verhältnismäßig breite Verteilung der Korrelationspunkte festzustellen.
Dies liegt wahrscheinlich an dem grundsätzlich höheren Anteil der transienten Wellenaktivität
auf der Südhalbkugel.
An der Steigung der Korrelationen ist zu erkennen, dass die Änderungen der polaren, strato-
sphärischen Temperaturen auf der Südhemisphäre sensilbler auf Änderung im zonal gemittelten
Wärmefluss reagieren wie auf der Nordhemisphäre. Das ist konsistent mit dem Ergebnis der zu-
vor durchgeführten Newman Korrelation der Absolutwerte. Für die Nordhalbkugel zeigte sich
in ICE2000 eine geringere interne Variabilität der Temperatur wie in R2000. Da die nordpola-
ren Anomalien der Meereisbedeckung erheblich größer sind wie in der Antarktis, können daher
in der Arktis neben dynamischen Phänomenen auch Strahlungsprozesse (auch die langwellige
Ausstrahlung von der Erdoberfläche aus) eine wichtige Rolle spielen. Beispielsweise zeigt die
Arbeit von Royer et al. (1990), dass bei einer freien Meeresoberfläche die zuvor mit Eis bedeckt
war, ein verstärkter Wärmefluss statt findet.
5.4 Zusammenfassung der Ergebnisse
Für die Untersuchung des Einflusses polarer Meereisbedeckung auf die Dynamik der unteren
Stratosphäre wurden zwei Zeitscheibenexperimente erstellt: R2000 mit den atmosphärischen
Bedingungen des Jahres 2000 und den SSTs (eingeschlossen der polaren Seeeisflächen) von
1995-2004 gemittelt und ICE2000 den gleichen atmosphärischen Bedingungen wie in R2000
aber einer Meereisbedeckung gemittelt aus den Jahren 2089-2099.
In einem Ersten Schritt wurden globale klimatologische Mittel der Temperatur, der Ozonkonzen-
tration und des Zonalwindes untersucht. Temperatur und Ozonkonzentration weisen jeweils in
der polaren Winterhmeisphäre entgegengesetzte, signifikante Unterschiede in der Stratosphäre
auf. Hier wurden im Zusammenhang mit einer Abkühlung eine Zunahme der Ozonkonzentration
festgestellt. Zusätzlich ergab die Analyse des Zonalwindes Änderungen in der Tropo- wie auch
Stratosphäre im Bereich des 60. Breitenkreises. Diese atmosphärischen Reaktionen hinsichtlich
einer verringerten Meereisbedeckung deuten auf dynamisch getriebene Prozesse hin.
Die darauf folgende nähere Untersuchung der polaren Temperaturanomalien zeigt nur geringe si-
gnifikante Unterschiede zwischen beiden Simulationen in der mittleren Atmosphäre auf, jedoch
sind ähnliche Phänomene auf beiden Hemisphären zu beobachten. Die troposphärische Tempe-
raturzunahme folgt im wesentlichen der Temperaturänderung der bodennahen Luftschichten.
Die Überprüfung auf dynamische Ursachen erfolgt zunächst anhand der Analyse von v′T ′ An-
omalien aus den mittlere Breiten. Hier sind insbesondere in den stationären Anteilen auffällige
Ähnlichkeiten mit den Strukturen der zuvor untersuchten polaren Temperaturanomalien festzu-
stellen. Eine Zu- bzw. Abnahme des zonal gemittelten Wärmeflusses erfolgt jeweils im Zusam-
menhang mit einer entsprechenden Zu- bzw. Abnahme der polaren, stratosphärischen Tempera-
tur.
In der weitere Untersuchung der planetaren Wellen stellten sich Analogien im zeitlichen Verlauf
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der Änderungen der Wellenamplituden und den Abweichungen des meridionalen Wärmeflus-
ses heraus. Parallel zu einer größeren Welle1-Amplitude erfolgt eine positive Anomalie von
v′T ′. Entsprechendes gilt für geringer Wellenamplituden. Auf der Nordhalbkugel sind überwie-
gend während der Wintermonate eine Modifizierung der Amplituden zu sehen. Hingegen in der
Südhemisphäre lassen sich die Amplitudenunterschiede durch eine tendenzielel jahreszeitliche
Verschiebung der Maxima erklären.
Anhand der Durchführung der Newman Korrelation lässt sich in beiden Zeitscheibensimulatio-
nen eine lineare Beziehung zwischen stratosphärischen Temperaturänderungen und der planeta-
ren Wellenaktivität während der Wintermonate zeigen. Im Zuge reduzierter polarer Eisflächen,
nimmt in der Nord- wie Südhemisphäre die interne Variabilität von v′T ′ zu. Auf der Nordhalbku-
gel scheinen neben dynamischen, noch weitere Prozesse die arktischen, Stratosphärentempera-
turen zu beeinflussen, da hier im Gegensatz zur Antarktis in der Tendenz die interne Variabilität
der korrelierten Temperaturen abnehmen.
Um allgemein die Wirkung geänderter meridionaler Wärmeflüsse auf die polare Temperatur der
unteren mittleren Atmosphäre bewerten zu können, wird die Newman Analyse erweitert. Dies
geschieht, in dem die Änderungen der jeweiligen Größe korreliert werden. Grundsätzlich ist in
Phasen größere Temperatur- und Wärmeflussanomalien ein linearer Zusammenhang zwischen
den Differenzen in v′T ′ und den Differenzen der Temperatur festzustellen. Dies lässt vermu-
ten, dass mit großer Wahrscheinlichkeit die Temperaturänderungen durch geänderte meridio-
nale Wärmeflüsse angeregt wurden. Auch hier deuten hemisphärische Unterschiede darauf hin,
dass an den arktischen Temperaturänderungen der Stratosphäre abgesehen von den dynamischen
auch weitere andere Prozesse beteiligt sind.
Kapitel 6
Diskussion und Ausblick
Die durch eine starke Reduzierung der polaren Meereisbedeckung entstehenden eisfreien Flä-
chen verursachen im Modellsystem deutliche lokale Zunahmen der Oberflächentemperatur (SST).
Dies hat eine unmittelbare Erwärmung der Luftschichten der unteren Atmosphäre zur Folge.
Deren statistische Signifikanz hat eine vertikale Erstreckung, die weit in die Troposphäre hinein
reicht.
Im Hinblick auf die Stratosphäre konnten anhand saisonaler, klimatologischer Mittel global
meist nur relativ atmosphärische Veränderungen festgestellt werden. Der Response beschränk-
te sich überwiegend auf die Polarregion der Sommerhemisphäre. Trotz geringer statistischer,
charakteristischer Unterschiede der stratosphärischen Ergebnisse wurden diese aufgrund hemi-
sphärischer Analogien in den Reaktionen der Atmosphäre untersucht und nicht vernachlässigt.
In dieser Arbeit erweist sich die Interpretation des stratosphärischen Veränderungen daher als
sehr aufwändig und schwierig. Die Betrachtung anderer Signifikanzniveaus zeigt, dass sich die
Veränderungen in der Stratosphäre am Rande der statistischen Nachweisbarkeit bewegen. Zum
Beispiel ist bei einer geringfügig niedriegeren Signifikanz von 90% anstelle von 95% in den
polaren Temperaturanomalien ein wesentlich deutlicheres Signal zu erkennen (z. B. vgl. Abb.
B.4 und Abb. B.5).
Eine Bewertungsmöglichkeit des atmosphärischen Responses bot sich mit der Untersuchung der
polaren Temperaturen und des meridionalen Wärmeflusses im Kontext der annualen, zeitlichen
Entwicklung. Die höhere zeitliche Auflösung von Tageswerten erwies sich als Vorteil, da Details
mit Zeitskalen kleiner ein Monat oftmals eine wichtige Rolle spielen.
Der Nutzen dieser Anschauungsweise hinsichtlich einer statistischen Beurteilung, zeigt sich bei-
spielsweise im Vergleich mit der Arbeit von Scinocca et al. (2009). In Scinocca et al. (2009)
wurden die Reaktionen der Atmosphäre hinsichtlich einer starken Abnahme der nordpolaren
Eisflächen untersucht. Das Hauptinteresse dieser Studie lag bei der Untersuchung des strato-
sphärischen Ozonresponses im Nord-Fr¨ühling. Hierzu wurden mit Hilfe eines Klima-Chemie-
Modells mit gekoppelten Ozeanmodul zwei Ensemble transienter Simulationen (1960 - 2100)
erstellt. In dem sogenannten Referenzensemble orientierte man sich an dem von Eyring et al.
(2007) publizierten REF2 Szenario. In dem anderen Ensemble wurde nach dem Jahr 2025 die
Albedo der arktischen Meereibedeckkung extrem modifiziert. Anschaulich wurden die Oberflä-
chen des Meereises stark verdunkelt. Dadurch wird die Absorbtion solarer Strahlung wesentlich
erhöht und es kommt während der Sommermonate zu einem raschen Abschmelzen der Eisflä-
chen. In den Wintermonaten, mit Abwesenheit der Sonne, können sich diese wieder erholen.
Diese saisonalen Unterschiede der unteren Randbedingung sind vergleichbar zu denen in der
vorliegenden Arbeit. Weitere Details zur Experimentkonfiguration sind in der oben genannten
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Arbeit nachzulesen.
In der Studie von Scinocca et al. (2009) wurde lediglich für den Monat März der Response in
der Temperatur und der Ozonkonzentration der Nordhemisphäre gezeigt (vgl. Abb. 6.1). Dieser
setzt sich zusammen aus der Differenz des modifizierten Ensembles minus dem Referenzen-
semble für das jeweilige Mittel der Jahre 2040-2060. In Abbildung 6.2 ist entsprechend das
klimatologische Mittel der Differenz ICE2000 - R2000 der Temperatur und Ozonkonzentrati-
on für März dargestellt. Zu beachten sind die verschiedenen vertikalen Achsen. Obwohl sich
die Konfigurationen der Experimente wesentlich unterscheiden und die Daten von verschiede-
nen Modellen produziert wurden, sind überraschenderweise ähnliche Strukturen der jeweiligen
Anomalien festzustellen. So sind zum Beispiel in der polaren unteren Stratosphäre in beiden
Arbeiten eine klare Temperaturabnahme vergleichbarer Größenordnung von etwa -3.5 K und
in den höheren Breiten überwiegen eine Temperaturzunahme zu beobachten. Im Bezug auf die
arktischen Ozonänderungen sind in der räumlichen Ausdehnung gleichartige Abnahmen im Be-
reich von 50 und 10 hPa zu erkennen.
Allerdings sind in der vorliegenden Arbeit die Reaktionen der nordpolaren, mittleren Atmo-
sphäre insignifikant. Beachtet man jedoch den Jahresgang der Temperaturen in E39C-A, so sind
während des Monates Märzes deutlich kurzzeitige Temperaturabnahmen in der Stratosphäre zu
erkennen (vgl. Abb. 5.7). Im Monatsmittel können diese Schwankungen den Response erheblich
mindern. Dessen ungeachtet zeigt dieser Vergleich, dass sich die Interpretation der atmosphäri-
schen Reaktion alleinig anhand eines einzigen Monat im Bezug auf eine statistische Signifikanz
hin äußerst schwierig gestaltet.
Abbildung 6.1: Nordhemisphere, März Anomalie (Simulation mit Seeeisstörung minus REF2
Ensemble) von Temperatur und Ozonkonzentration gemittelt über die Jahre 2040 - 2060. Gepunktete
Kontourlinie zeigt das 95% Signifikanzniveau. Die dicke, gestrichelte Linie markiert das 10 hPa
Höhenniveau. (Scinocca et al., 2009)
In der Troposphäre ist das diametrale Verhalten der nordhemisphärischen Temperaturzunahme
der bodennahen Luftschichten hinsichtlich einer abnehmenden Meereisbeckung auch in ande-
ren Arbeiten festgestellt worden (Deser et al., 2010; Singarayer et al., 2006). Allgemein ist die
direkte Gegenüberstellung der Arbeiten mit Vorsicht zu betrachten, da die dazugehörigen Ex-
perimente unterschiedlich aufgebaut sind (Zeitscheiben- und transiente Simulation). Dennoch
ist die Temperaturänderung der Troposphäre hinsichtlich einer abnehmenden polaren Eisfläche
in allen Arbeiten prinzipiell ähnlich. In Deser et al. (2010) sah man Ursache der Erwärmung
der arktischen, bodennahen Luftschichten während der Wintermonate in modifizierten Wärm-
flusstransporten. Diesbezüglich wurden bisher für die Simulationen R2000 und ICE2000 jedoch
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Abbildung 6.2: Nordhemisphere, Zonalmittel, März Anomalie (ICE2000 -R2000) von Temperatur und
Ozonkonzentration. Schraffierte Fläche ist insignifikant.
keine Analysen vorgenommen.
Zu betonen ist nochmals der Fokus dieser Arbeit. Das grundsätzliche Interesse lag in der
Untersuchung der dynamische Veränderung in der Stratosphäre hinsichtlich einer starken Ab-
nahme der polaren Meereisflächen. Analysen der Strahlungsprozesse wurden wie bereits an-
gesprochen noch nicht berücksichtigt. Diese könnten Aufschluss geben, über die Hemisphä-
rischen Unterschiede der Newman Korrelationen (vgl. Abschnitt 5.3.4). Insbesondere während
des Novembers wird in der Nordhemisphäre die Ursache der atmosphärischen Reaktionen in der
Temperatur und des meridionalen Wärmeflusses in modifizierten Strahlungsprozessen zwischen
Erdboden und Atmosphäre vermutet.
Zweifelsohne sind die Ergebnisse dieser Arbeit mit einer verhältnismäßig großen statistischen
Unsicherheit behaftet. Daher wäre eine Durchführung eines vergleichbaren Experimentes mit
Hilfe eines Ensembles verschiedener Klima-Chemie-Modell notwendig um eine bessere, siche-
re statistische Aussage machen zu können. Unter anderem sind Effekte eines bisher fehlenden
interaktiven Ozeans, nicht untersucht worden. Zusätzliche Wechselwirkungen zwischen Atmo-
sphäre und den Weltmeeren führen möglicherweise zu Rückkopplungsprozessen, die einen ver-
stärkten Response verursachen können (Scinocca et al., 2009).
So gesehen dient diese Sensitivitätsstudie als Anstoß für weitere Anstrengungen hinsichtlich der
polaren Klimaforschung.
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Anhang A
Mathematische Methoden
A.1 Fourieranalyse
Die Untersuchung planetarer Wellen kann anhand einer Fourierananylyse des Geopotentialfel-
des durchgeführt werden.
Sei f (x) eine beliebige hinreichend gutmütige, zonalabhängige Funktion, so kann “nach einigen
Zeilen Algebra” gezeigt werden, dass sich diese Funktion aus der Summe ihres Zonalmittels und
einer Fourier-Reihe darstellen lässt:
f (x) =
∞
∑
s=0
(As sinksx+Bs cosksx) (A.1)
mit der zonalen Wellenzahl:
ks = 2pis/L (A.2)
L ist die Länge des Breitenkreises und s bezieht sich auf die planetare Wellenzahl. s ist eine
positive ganzzahlige Vielfache und bezeichnet die Anzahl der Wellen auf einem Breitenkreis.
As und Bs sind die sogenannten Fourier-Koeffizienten. Multipliziert man sowohl die rechte wie
linke Seite von Gl. A.1 mit sin(2pinx/L), wobei n eine natürlich Zahl ist und integriert dann
über die Länge des Breitenkreises, so erhält man den Koeffizienten As. Berücksichtig man die
orthogonalen Eigenschaften:
L∫
0
sin 2pisx
L
sin 2pinx
L
dx =
{
0,s 6= n
L/2,s = n
(A.3)
so ergibt es für
As = L/2
L∫
0
f (x)sin 2pisx
L
dx (A.4)
Analog, multiplziert man beide Seiten von Gl. A.1 mit cos(2pinx/L) integriert ebenfalls über die
Länge des Breitenkreises so folgt:
Bs = L/2
L∫
0
f (x)cos 2pisx
L
dx (A.5)
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Wird bei der Fourieranalyse nur noch die planetare Wellenzahl 1 berücksichtigt, so erhält man
die Welle1. Planetare Wellenzahl 1 bedeutet, dass auf jeden Breitenkreis genau ein Wellen-
zug passt. Entsprechendes gilt für höhere Wellenzahlen. Diese spektrale Auflösung ermöglicht
es einzelne Wellentypen zu analysieren. Planetare quasi-stationäre Wellen lassen sich so z. B.
durch Wellen mit kleiner Wellenzahl (1 und 2) beschreiben. Obige Herleitungen und weitere
Auführungen und Diskussionen sind unteranderem in Holton (2004) nach zu lesen.
A.2 Student-T-Test
In diesem Abschnitt wird der Student-T-Test erläutert, anhand dessen die Ergebnisse auf ihre
statistische Signifikanz hin untersucht wurden.
In der Statistik bezeichnet man den Unterschied zweier Messgrößen bzw. Variablen als si-
gnifikant (wesentlich), wenn das Zustandekommen nicht zufällig, oder anders ausgedrückt die
Wahrscheinlichkeit für einen zufälligen Unterschied gering ist. Besteht Signifikanz, so liegt im
statistischen Sinne tatsächlich ein Unterschied vor. Anhand von statistischen Tests kann über-
prüft werden, ob die Ergebnisse aus zufälligen Ereignissen oder systematischen Unterschieden
folgen.
Für die Untersuchung von Mittelwerten (z. B. klimatologische Mittel) hinsichtlich signi-
fikanter Unterschiede untereinander, wird im Allgemeinen der Student-t-test verwendet. Die
Überprüfung erfolgt durch das Akzeptieren beziehungsweise Ablehnen eines zuvor aufgestelle-
ten Gegensatzpaares, der sogenannten Null- und Alternativhypothese. Die Nullhypothese ist ei-
ne Annahme über die Wahrscheinlichkeitsverteilung einer Zufallsvariablen. Generell besagt sie
die Gleichheit von Ereignissen. In der vorliegenden Arbeit wird hierfür angenommen, dass der
Unterschied zweier Mittelwerte in ihrer Gesamtheit Null ist. Die Alternativhypothese beinhaltet
alle alternativen Annahmen bezüglich der Nullhypothese. Seien X mit der Standartabweichung
σx und Y mit der Standartabweichung σy jeweils annähernd normalverteilte Stichproben. Die
Definition der Standartabweichung σ einer beliebigen Zufallsvariablen x lautet:
σ =
√
1
n−1
n
∑
i=1
(xi − x¯)2 (A.6)
wobei x¯ das arithmetrische Mittel der jeweiligen Stichprobe mit: x¯ = 1
n
n
∑
i=1
xi ist. Die Breite der
Stichprobenverteilung wird durch die Varianz charakterisiert. Sie wird auch durch das Quadrat
der Standartabweichung σ definiert:
Var(x) = σ2 (A.7)
Wird ein bestimmter Grenzwert durch die Differenz des Stichprobenmittels überschritten so ist
die Nullhypothese zu verwerfen. Das bedeutet, dass ein statistisch nachweisbarer Unterschied
zwischen den Mittelwerten besteht. Der Grenzwert wird durch den t-wert vorgegeben. Dieser
ist student-t-verteilt und nähert sich mit zunehmender Stichprobenlänge der Normalverteilung
an. Sind sowohl die Stichproben wie als auch die Varianzen unterschiedlich groß, so lässt die
t-Verteilung folgendermaßen berechnen:
t =
| ¯X − ¯Y |√
(σ
2
x
nx
+
σ2y
ny
)
, (A.8)
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mit der Mächtigkeit nx der Stichprobe X und der Mächtigkeit ny der Stichprobe Y . Ist nx = ny = n,
so sind die Stichproben gleich groß und die Gleichung A.8 lässt sich kompakt umschreiben zu:
t =
| ¯X − ¯Y |√
(Var(X)+Var(Y ))1
n
, (A.9)
Die Verteilung von t ist abhängig von der Anzahl der Freiheitsgrade, die durch die jeweiligen
Stichprobenlängen bestimmt wird. Bei gleich großen Stichproben ist die Anzahl der Freiheits-
grade gleich der jeweiligen Stichprobenlänge. Anhand von t, der sogenannten Prüfgröße kann
ermittelt werden, mit welcher Wahrscheinlichkeit die Nullhypothese verworfen und die Alterna-
tivhypothese angenommen werden kann. Bei einer statistischen Signifikanz von 95% wird die
Nullhypothese abgelehnt und die Alternativhypothese akzeptiert. Die Gefahr die Alternativhy-
pothese fälschlicherweise angenommen zuhaben liegt dann bei 5%. In nachfolgender Tabelle
sind die in dieser Arbeit verwendeten Grenzwerte aufgeführt mit zusätzlichen Beispielen für
andere Freiheitsgrade.
Statistische Signifikanz 95% 90%
tkrit20 2.086 1.725
tkrit40 2.021 1.684
tkrit50 2.009 1.676
Tabelle A.1: Kritische t-Werte für 95% und 90% statistische Signifikanz bei unterschiedlichen
Freiheitsgraden.
Tiefer gehende Beschreibungen des T-Test sind in bekannten Statistiklehrbüchern wie bei-
spielsweise von Storch and Zwiers (2003) oder Wilks (2006) zu finden.
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Anhang B
Bildanhang
(a) MAM
(b) SON
Abbildung B.1: zonal gemittelte Temperatur in Kelvin. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit Intervallschritt
von 5 K, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.25 K, schraffierte Flächen sind
insignifikant.
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(a) MAM
(b) SON
Abbildung B.2: Zonaler Durchschnitt der Ozonkonzentration in ppm. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit
Intervallschritt von 0.2 ppm, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.01 ppm, schraffierte
Flächen sind insignifikant.t
(a) DJF
Abbildung B.3: Zonaler Durchschnitt des Zonalwindes in m/s. Links: ICE2000, Mitte: R2000 jeweils mit
Intervallschritt von 5 m/s, Rechts: Anomalie = ICE2000 - R2000 mit Intervallschritt von 0.25 m/s, schraffierte
Flächen sind insignifikant nach 95% Student-T-Test.
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Abbildung B.4: Zonaler Durchschnitt der Temperautrdifferenz ICE2000-R2000 von 60◦N bis 90◦N Breite
gemittelt. Auf der Zeitachse ist jeweils die Monatsmittel markiert. Die Intervallschritte in der Farbskalar betragen
0.25 K.nicht-schraffierte Flächen haben eine 90% Signifikanz
Abbildung B.5: Zonaler Durchschnitt der Temperautrdifferenz ICE2000-R2000 von 60◦S bis 90◦S Breite
gemittelt. Auf der Zeitachse ist jeweils die Monatsmittel markiert. Die Intervallschritte in der Farbskalar betragen
0.25 K.nicht-schraffierte Flächen haben eine 90% Signifikanz
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(a) NH (b) SH
Abbildung B.6: Klimatologisches Mittel der Amplitude der Welle2 auf einer Höhe von 30 hPa und einer
geographischen Breite von 60◦. Farbige Flächen markieren jeweils den Bereich der Standartabweichung.
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